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Résumé
La plupart des côtes de la Terre reculent et 80% sont rocheuses. La prévision du recul
des falaises littorales est primordiale aﬁn d’anticiper les risques futurs pour les aménagements
littoraux. Cependant, la compréhension de ce recul est diﬃcile car de nombreux paramètres le
contrôlent. Des expériences en canal à houle de petite échelle ont été eﬀectuées où nous avons
mis en place un massif de sable humide soumis à l’attaque des vagues par sapement. Le but est
de comprendre comment l’eﬀet des vagues contrôle l’érosion des falaises. La technique de mesure
par ombroscopie a été employée et nous a permis de détecter la surface du sable et la surface
libre en fonction du temps. Nous avons ainsi analysé l’inﬂuence du forçage des vagues (F , ξ)
(où F est le ﬂux d’énergie des vagues incidentes au large et ξ est le paramètre de similitude de
“surf”) sur la vitesse de recul de la falaise et sur la profondeur des évènements d’eﬀondrement.
La vitesse de recul de la falaise augmente linéairement avec le ﬂux d’énergie F . Les débris de
falaise érodés changent la morphologie du fond, les types de morphologie du fond dépendent
fortement du paramètre de similitude de “surf” au déferlement, ou encore du paramètre de Dean
Ω. Des proﬁls du fond instationnaires présentant une oscillation auto-entretenue de la barre
sédimentaire ont été observés. Nous avons de plus étudié l’eﬀet de la granulométrie du sable
utilisé : pour un sable plus ﬁn, la falaise est plus cohésive et s’eﬀondre au cours d’évènements
de plus grande ampleur. Etonnamment, le recul de la falaise est plus important pour du sable
ﬁn. Ceci est probablement dû à une modiﬁcation de la morphologie du fond conduisant à une
dissipation de l’énergie des vagues moins importante. Le volume de sable injecté dans le système
a ﬁnalement été quantiﬁé, la barre sédimentaire a d’abord été prélevée périodiquement et il a
été observé que la vitesse de recul de la falaise vr est constante. Puis, la hauteur de falaise a
été modiﬁée, le recul des falaises est plus important pour des petites falaises. Il semblerait que
l’instationnarité d’un proﬁl du fond se déclenche à partir d’un volume seuil de sable érodé.
Mots-clé : Modélisation expérimentale, falaise, vagues monochromatiques, vitesse de recul,
morphodynamique, encoche, côte rocheuse, plate-forme, barre, plage, érosion.
Abstract
Most of the Earth coasts recedes and 80 % are rocky. Prediction of sea-cliﬀ recession is
essential to anticipate future risks for coastal development. However, it is diﬃcult to understand
this recession because many parameters control it. In addition, both the space and time scales
are too big for the diﬀerent mechanisms of cliﬀ erosion to be fully analysed. Experiments in a
small-scale wave ﬂume were conducted in which a massif made of wet sand is submitted to wave
attack. The aim is to understand how cliﬀ erosion is wave-controlled. The technique of shadow
graph measurements was used to detect the time evolution of sand and water surfaces. We have
analyzed the inﬂuence of wave forcing (F , ξ) (where F is the incident oﬀshore wave energy
ﬂux and ξ is the surf similarity parameter) on the cliﬀ recession rate and on collapse event
size. The cliﬀ recession rate increases linearly with the wave energy ﬂux F . The eroded cliﬀ
materials change the bottom morphology ; the types of bottom morphology strongly depend on
the surf similarity parameter at the breaker point, or the Dean parameter Ω. Bottom proﬁles
characterized by unsteady self-sustained sandbar oscillation were observed. In addition, we
studied how sand granulometry change the system evolution. Finer the sand is, more cohesive
is the cliﬀ and bigger are cliﬀ collapses. Contrary to what was expected, cliﬀ recession is more
important for a ﬁner sand : this could be due to a more dissipative bottom morphology built by
ﬁne sands. The sand volume within the system changes following cliﬀ collapses and a sandbar
removal during particular experiments. The cliﬀ recession rate is constant when the sandbar is
removed and decreases with cliﬀ height. It seems that the unsteadiness of the bottom proﬁle is
activated when the volume of eroded sand exceeds a threshold value.
Keywords : Experimental model, cliﬀ, monochromatic waves, recession rate, morphodyna-
mics, notch, rocky shore, platform, sandbar, beach, erosion.
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Introduction Générale
Motivations et enjeux
La zone littorale est en évolution permanente sous l’eﬀet de nombreux facteurs modi-
ﬁant sa morphologie. Elle a toujours été convoitée (industries, ports, tourisme, échanges
commerciaux, pêche, ...). En eﬀet, plus de la majorité de la population mondiale vit dans
les zones côtières à moins de 100 km du rivage, et il est prévu que dans 25 ans, cette
proportion dépassera les trois quarts des habitants (Ferrer (2010)). Suite aux forçages cli-
matiques et océaniques, la plupart des côtes dans le monde est en érosion. L’Homme a tou-
jours cherché à maîtriser cette érosion en développant des techniques d’aménagement par
des interventions lourdes (rechargement sédimentaire, enrochement, mise en place d’épis,
de digue,...) et coûteuses. Cependant, ce processus d’érosion est diﬃcilement contrôlable
et les aménagements de lutte à son encontre ont une durée limitée et ne font souvent que
déplacer la zone d’érosion vers les portions du rivages non protégées.
Dans le contexte actuel du réchauﬀement climatique, de la remontée du niveau marin
et de l’intensiﬁcation des tempêtes, prévoir le recul des côtes est devenu un véritable enjeu
économique et social (Vinchon et al. (2009)). Ce recul dépend de nombreux eﬀets naturels
et anthropiques, rendant ainsi la compréhension du comportement des côtes diﬃcile.
La prévision de l’évolution du trait de côte à court ou long terme va dépendre de la
nature géologique des côtes, dont il existe de nombreux types. Les zones naturelles du
littoral peuvent être composées de sable, de vase, de mangroves ou de roches, comme les
falaises (Fig. 1). Les falaises maritimes occupent environ 80% des côtes de la Terre (Emery
& Kuhn (1982)), d’où l’importance d’en comprendre la dynamique.
Le recul des falaises implique un risque pour les aménagements littoraux au sommet
des falaises (Fig. 2). Par contre, le recul des falaises est un important apport de sédiments
qui alimente les plages. Par conséquent, il est nécessaire de prévoir le recul des falaises
avec précision, ce qui suppose d’analyser les diﬀérents mécanismes physiques impliqués.
Cependant, les échelles spatiales et temporelles du recul des falaises sont très grandes
de l’ordre du kilomètre et de plusieurs millénaires pour des falaises consolidées (Fig. 3).
L’érosion des falaises côtières est principalement contrôlée par l’impact des vagues mais
dépend également de nombreux facteurs (Sunamura (1992), Stephenson & Kirk (2000b),
Stephenson & Kirk (2000a), Trenhaile (2000), Brossard & Duperret (2004)). Les observa-
tions sur le terrain ne permettent pas d’analyser la dynamique d’érosion avec précision.
Il est donc indispensable de modéliser ce processus aﬁn de mieux analyser chacun des
mécanismes. La principale question est de savoir à quelle vitesse recule une falaise pour
un forçage de houle donné. D’autres questionnements peuvent permettre de mieux com-
prendre la dynamique de recul d’une falaise. Savoir si une falaise haute recule plus qu’une
petite falaise peut permettre également de savoir si les volumes érodés sont plus impor-
tants. La taille de grain du matériau de la falaise a un rôle sur la résistance de la falaise
qu’il est nécessaire de connaître pour essayer de prédire dans quelles circonstances les évè-
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Figure 1 – Distribution des côtes à falaise (en gras) et autres types de côtes (Emery & Kuhn
(1982))
(a) (b)
Figure 2 – Photos d’un glissement de terrain en Californie lié à des pluies diluviennes et
l’attaque des vagues suite à la tempête provoquée par le courant El Nino en 1997 (gauche)
(Ref : http ://aptos-ca.purzuit.com/) et d’une route en bord de falaise (droite) (Ref :
http ://christiancapell.blogspot.com/2010/07/coastal-processes-and-landforms.html).
nements d’eﬀondrement se produisent. De plus, les évènements d’eﬀondrements de falaise
entraînent un risque au sommet de ces falaises car ils peuvent se produire à tout moment,
leur prédiction est un enjeu pour les aménagements au sommet (route, habitations,...).
Cependant, cet apport de matériau change la morphologie du fond à l’avant de la falaise,
il est donc important de comprendre quel est le rôle du matériau érodé dans le système. Il
est nécessaire de savoir quel est l’impact de la morphologie du fond marin sur la dynamique
des vagues, et donc sur la dynamique d’érosion de falaise.
Les questions étant nombreuses, nous allons nous concentrer sur certaines d’entre elles.
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Figure 3 – Echelles spatiales et temporelles des phénomènes géologiques et océaniques (Morang &
Parson (2002))
Objectifs et plan
L’objectif de cette étude est d’aborder la problématique de l’érosion des falaises côtières
sous l’action des vagues à petite échelle par le moyen de la modélisation expérimentale.
Pour cela, nous avons utilisé un canal à houle permettant la génération de vagues régulières
en modélisant la falaise avec du sable humide. Nous avons mesuré l’évolution temporelle
de la surface de sable et de la surface libre grâce à une technique de mesures optiques par
ombroscopie.
L’intérêt de cette étude est de reproduire le recul de la falaise par l’attaque des vagues.
Cette modélisation physique est réalisée à l’échelle du laboratoire et à l’échelle d’une jour-
née aﬁn d’analyser les diﬀérents processus contribuant à ﬁxer la vitesse de recul de falaise.
De plus, peu d’études utilisant la modélisation physique pour aborder cette problématique
ont été réalisées.
Nous eﬀectuerons une analyse de la dynamique des vagues (type de déferlement, zone
de déferlement, zone de jet de rive) ainsi que celle de la morphologie du fond aﬁn de le relier
à la vitesse de recul de la falaise. Nous estimerons l’inﬂuence du forçage de houle sur le recul
de la falaise ainsi que sur les profondeurs des évènements d’eﬀondrement. Nous chercherons
à caractériser les types de morphologie du fond en fonction du forçage des vagues dans le
but d’estimer leur inﬂuence sur le recul de la falaise. Nous analyserons également l’eﬀet
de la taille de grain sur la résistance de la falaise et sur la morphodynamique du fond.
L’objectif est de savoir si une falaise de sable plus ﬁn est plus résistante qu’une falaise de
sable plus grossier, mais également si la morphologie du fond de sable plus ﬁn implique
une attaque des vagues plus importante sur le front de falaise qu’un fond de sable grossier.
Nous porterons également notre attention sur l’inﬂuence du changement du volume de
sable dans le système. Nous modiﬁerons la hauteur de falaise pour analyser la vitesse de
recul de la falaise, les profondeurs et les volumes des évènements d’eﬀondrement de la
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falaise, mais également la morphodynamique du fond. Nous analyserons ﬁnalement les
volumes érodés par la houle en fonction de la hauteur de falaise.
Le chapitre 1 expose une étude bibliographique des diﬀérents mécanismes hydrodyna-
miques, géologiques et sédimentaires du processus d’érosion de falaise.
Le chapitre 2 présente le dispositif expérimental, la métrologie, les diﬀérents outils
d’analyse. Nous présenterons également les paramètres choisis et les lois de similitude.
Dans le chapitre 3, nous étudions les processus et la dynamique de recul de falaise en
fonction du forçage de houle. Nous analysons également l’inﬂuence de la taille de grain du
sable D50 sur la dynamique de recul et sur les processus d’eﬀondrement.
Le chapitre 4 traite de la morphodynamique du fond au large de la falaise. Tout d’abord,
nous attacherons beaucoup d’importance à la caractérisation de la morphologie du fond
liée à la dynamique des vagues. Nous proposerons une typologie des fonds et un dia-
gramme donnant le champ des paramètres du forçage de houle dans lequel chaque type
est observable. L’inﬂuence de la taille de grain du sable est également étudiée en fonction
de la typologie du fond. Une étude est faite sur la variation du niveau d’eau (marée) pour
estimer son inﬂuence sur l’évolution morphologique du système.
Le chapitre 5 se concentre sur l’inﬂuence du volume de sédiments du matériau mobi-
lisé dans le système sur la dynamique de recul de falaise et de la morphologie du fond.
Nous faisons varier ce volume par prélèvement artiﬁciel et par variation de la hauteur de
falaise. Le but est d’analyser l’eﬀet de cette variation sur l’évolution du fond, sur la vitesse
de recul de la falaise, sur les volumes des évènements d’eﬀondrement et sur les volumes
caractéristiques de sable érodé.
Une synthèse générale des principaux résultats obtenus est ﬁnalement présentée, une
analogie sur le rechargement sédimentaire d’avant-côte est faite, et des pistes de recherche
à approfondir sont proposées.
1Processus d’érosion de falaise
Les diﬀérents mécanismes du processus d’érosion de falaise dépendent de la géométriedu système. Nous exposons dans ce chapitre la typologie des falaises maritimes et
les diﬀérents facteurs qui aﬀectent l’érosion des falaises. Nous développons les diﬀérentes
manières dont les vagues peuvent impacter le front de falaise. Puis, nous présentons les
diﬀérents mécanismes d’érosion par sapement de la falaise soumis à l’action des vagues.
Une revue des travaux sur la création d’une encoche par les vagues en pied de falaise, sur
la déstabilisation de la falaise en surplomb et sur l’évacuation des débris de falaise par la
houle est exposée. Nous développons ﬁnalement une étude bibliographique sur les diﬀérents
types de plate-formes littorales associées à la falaise et sur leur morphodynamique.
1.1 Les falaises littorales
On peut déﬁnir les falaises littorales comme un volume de roches et de terre formant
un escarpement au bord de la mer. La variété des falaises littorales est surtout liée à leur
structure géologique. Elles peuvent être classées comme des falaises consolidées ou non
consolidées, bien que dans la pratique, il existe un certain nombre de types intermédiaires
(Sunamura (1992), Damgaard & Dong (2004)).
Les falaises consolidées présentent un proﬁl plus vertical, reculent moins vite et ont
tendance à être formées de roches cohérentes qui se déforment diﬃcilement comme la
craie, le granite, le grès et le calcaire. Ces falaises sont souvent de grande taille ; les plus
hautes falaises, qu’on appelle mégafalaises, dépassent les 600 mètres et certaines atteignent
1 kilomètre (Fig. 1.1).
Les falaises non-consolidées ont une pente moins raide et sont formées de roches
meubles, moins résistantes ou de matériaux non consolidés tels que l’argile ou le sable
(Collins & Sitar (2008)) (Fig. 1.2) ; elles se déforment plus facilement et sont donc sujettes
à de fréquents aﬀaissements et éboulements, ce type de falaise occupe une proportion im-
portante des falaises dans le monde. Des falaises composées de grès cimenté grossier d’une
hauteur d’environ hr = 8 m, ont été observées au “Solana Beach”, en Californie (Fig. 1.3,
Young & Ashford (2008)). (ii) Des falaises de toutes tailles jusqu’à hr = 23 m sont situées
sur des îles, aux “Boston Harbor Islands”, au Massachusetts (Fig. 1.4, Himmelstoss et al.
(2006)). Ces falaises sont composées de graviers, de sable, de limon et d’argile et la vitesse
de recul peut atteindre 0,5 m/an. (iii) Les côtes du “Suﬀolk” et du “North Norfolk”, en
Angleterre, présentent des falaises avec des hauteurs allant de 5 m à environ 60 m donnant
sur des plages sableuses (Fig. 1.5, Lee (2008)). Ces falaises sont composées de matériaux
non consolidés tels que du sable, des graviers et de l’argile. Leur vitesse de recul peuvent
dépasser les 7 m/an par endroit.
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Figure 1.1 – Mégafalaises de 1005 mètres à “Umilehi Point” à Hawaï (source : Fotopedia).
Figure 1.2 – Falaise peu consolidée formée de sable et d’argile dans la baie du cap Cod dans le
Massachusetts (source : Julie Albagnac).
Les dunes littorales peuvent être considérées comme des falaises très peu consolidées,
elles ne sont pas ou que très peu cohésives et présentent donc une faible résistance. Leur
proﬁl a une pente faible qui est proche de la pente d’avalanche d’un sable sec, soit environ
30◦ (Fig. 1.6).
Dans notre étude, nous avons choisi d’étudier la falaise avec un proﬁl vertical.
Nous cherchons à savoir comment varie la résistance d’une falaise et à quelle vitesse une
falaise recule. Les vitesses de recul de falaise couvrent plusieurs ordres de magnitude selon
le type de falaise, du millimètre par an pour des falaises consolidées à plusieurs mètres par
an pour des falaises composées de matériaux moins consolidés (Bird (2008)). Les falaises
de granite reculent avec une vitesse moyenne de l’ordre du millimètre par an, celles de
calcaires ou de schistes de l’ordre du centimètre par an, celles de craie jusqu’au mètre par
an, et celles composées de cendres volcaniques peuvent reculer de plus de dix mètres par
an (Sunamura (1992)).
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Figure 1.3 – Falaises composées de grès cimenté grossier au “Solana Beach”, en Californie (Young
& Ashford (2008)).
Figure 1.4 – Falaises composées de graviers, de sable, de limon et d’argile situées sur des îles, aux
“Boston Harbor Islands”, au Massachusetts (Himmelstoss et al. (2006)).
Figure 1.5 – Falaises composées de sable, de graviers et d’argile sur les côtes du “North Norfolk”,
en Angleterre (Lee (2008)).
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Figure 1.6 – La dune du Pyla sur la côte aquitaine (source : Wikipedia).
Les diﬀérents processus du cycle de recul de la falaise sont caractérisés par l’interaction
entre la dynamique des vagues et la résistance mécanique de la falaise liée à sa composition
lithologique à travers la densité, la cohésion et le frottement interne entre les grains du
matériau. Pour estimer la résistance d’une falaise, il faut connaître la cohésion du matériau
liée à la granulométrie et la teneur en eau.
La résistance d’une falaise est aussi commandée par diﬀérents agents d’érosion (Fig.
1.7). Un des principaux est l’action des vagues, qui a un rôle majeur sur l’érosion des
falaises. D’autres facteurs entrent en compte modiﬁant la résistance de la falaise, les pré-
cipitations (Duperret et al. (2002), Costa et al. (2004), Young et al. (2009)) qui peuvent
changer la teneur en eau dans la falaise, l’alternance de gel et de dégel qui altère la roche,
les organismes vivants (Nesteroﬀ & Mélières (1967)) qui peuvent fracturer ou consolider
la falaise, les discontinuités en densité du matériau (stratiﬁcation) ou structurales (failles)
(Duperret et al. (2004)), l’eau salée qui peut agir par corrosion (Kanyaya & Trenhaile
(2005)), le sel peut aussi se cristalliser et exercer une pression sur les parois qui peut
provoquer l’éclatement de la roche, mais la roche peut également être fragilisée par les
modiﬁcations anthropiques. On peut aussi citer l’action des vagues par création d’ondes
de pression dans le massif qui du coup alterne chargement/déchargement, ce qui l’aﬀaiblit
(Adams et al. (2005)).
Ces nombreux facteurs contribuent à la complexité de la dynamique d’érosion de la
falaise. L’action des vagues étant un moteur important du recul des falaises, nous avons
choisi, dans cette étude, de prendre en compte uniquement l’inﬂuence de l’attaque des
vagues. La manière dont les vagues impactent le front de falaise dépend de la géométrie
du système (Fig. 1.8).
1.2 Les différents types d’érosion de falaise par la
houle
Nous pouvons distinguer deux mécanismes d’érosion de la falaise par l’impact des
vagues, suivant la hauteur des vagues H, et la hauteur de falaise hf (Hansom et al. (2008),
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Figure 1.7 – Facteurs aﬀectant l’érosion de falaise par les vagues (Sunamura (1992))
Figure 1.8 – Schéma simpliﬁé de la géométrie des vagues et de la falaise.
Hall et al. (2008)).
– H ≤ hf : Les vagues impactent la base de la falaise avec une pression qui dépend
du type de vague (Sunamura (1992)), les vagues érodent la falaise par sapement. La
création d’une encoche engendre la mise en porte-à-faux d’une partie de la falaise
au dessus de cette encoche. Son développement va mener à une déstabilisation du
bloc de falaise en surplomb qui va ﬁnalement s’eﬀondrer à l’avant de la falaise.
– H ≈ hf : Les vagues peuvent atteindre le sommet de la falaise, l’eau peut pénétrer
dans le matériau et ainsi fragiliser la falaise sur toute la hauteur.
Si H ≤ 0, 88d, les vagues ne déferlent pas (Fig. 1.12a), et lorsqu’une vague arrive
au niveau du front de falaise, elle va être déviée vers le sommet de la falaise et une
onde solitaire peut se propager sur le sommet de la falaise (Fig. 1.9a). Ce mécanisme
entraîne une érosion du front et du sommet de la falaise par abrasion.
Si H ≈ d, les vagues déferlent sur le front de falaise (Fig. 1.12b) et au moment de
l’impact d’une vague, un jet vertical mince est éjecté au-dessus du sommet de la
falaise (Fig. 1.9b). Ce jet peut redescendre sur le bord de la falaise produisant de
grandes forces d’impact vertical pouvant créer des fractures au sommet de la falaise.
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(a)
(b)
Figure 1.9 – Impact sur le front de falaise d’une vague (a) non déferlante (H ≤ hf ) et (b)
déferlante de hauteur H de l’ordre de la hauteur de falaise hf (Hansom et al. (2008)).
La force impactante d’une vague sur le front de falaise peut également provoquer
un arrachage de bloc en sommet de falaise qui peut être entraîné par le jet vertical
sur le sommet de la falaise (Hansom et al. (2008)).
– H ≥ hf : La falaise est en grande partie immergée, elle représente donc plutôt
l’escarpement d’un fond où les vagues se propagent sur le dessus. Dans ce cas, la
partie supérieure de la falaise est considérée être une plate-forme d’abrasion marine,
c’est-à-dire un fond rocheux.
1.3 Mécanismes d’érosion d’une falaise par sapement
Dans notre étude, nous avons choisi de considérer le processus d’érosion de la base
de la falaise, c’est-à-dire le cas où la hauteur des vagues est inférieure à la hauteur de
falaise H ≤ hf . De plus, notre choix de modélisation implique que le type d’impact des
vagues sur le front de falaise sera principalement le front d’onde après que les vagues ont
déferlé (H ≥ d). A partir de ces considérations, nous présentons maintenant en détail les
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Figure 1.10 – Schéma conceptuel du cycle d’érosion d’une falaise par sapement.
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diﬀérents mécanismes du cycle du processus d’érosion de falaise (Fig. 1.10) :
– Phase 1 :
Le premier processus du cycle d’érosion de falaise est l’action mécanique des vagues
qui impactent et creusent le pied de la falaise en créant une encoche liée à la force
d’impact des vagues qui est supérieure à la résistance du matériau au pied de la
falaise (Brossard & Duperret (2004)).
– Phase 2 et 3 :
Lorsque les contraintes engendrées dans la falaise par gravité deviennent supérieures
à la résistance du matériau de la falaise, un eﬀondrement (par exemple, Hampton
(2002), Young & Ashford (2008), Wolters & G. (2008)) se produit.
– Phase 4 :
Les débris issus de l’eﬀondrement sont érodés par abrasion marine où les vagues
usent les débris par frottement (Sunamura (1992)). Le matériau est ensuite trans-
porté vers le large par les vagues et les courants. Ceux-ci peuvent être à la fois
parallèles et perpendiculaires à la côte générés par les vagues et la marée. Ce
transport sédimentaire change ainsi la morphologie du fond (de Lange & Moon
(2005), Pierre (2006)). Les vagues et les courants sont eux-mêmes transformés par la
morphologie du fond. Lorsque les débris en pied de falaise sont entièrement évacués,
le cycle d’érosion de falaise se répète (Walkden & Dickson (2008)).
Peu de modèles physiques d’érosion de falaise par les vagues ont été réalisés en labora-
toire (Sanders (1968), Sunamura (1992), Damgaard & Dong (2004), Caplain et al. (2011)).
Sanders (1968) a été un des premiers à modéliser une falaise avec un mélange de plâtre,
de sable et d’eau, Sunamura (1992) a utilisé un mélange de ciment, de sable et d’eau.
Cependant, en canal à houle, les vagues ont une incidence normale à la falaise, ainsi les
expériences observées sont très lentes car il n’y a pas d’évacuation des débris. De plus, la
résistance des mélanges utilisés est très importante, il n’y a donc pas d’eﬀondrement et pas
de recul de la falaise, seule l’évolution d’une seule encoche peut être observée sur une durée
de plusieurs jours. Sunamura (1992) a réalisé des expériences en bassin à houle permettant
une incidence oblique des vagues où il observe un recul de la falaise dû à l’apparition d’un
courant littoral le long du rivage qui évacue les débris de sédiments, mais ce recul s’eﬀectue
sur des temps très longs.
Les processus d’érosion des dunes de sable peuvent être semblable à ceux des falaises.
Des expériences ont été menées en canal à échelle 1 avec du sable naturel de diamètre
médian D50 = 0, 23 mm où il a été observé que le recul et le volume érodé de la dune
augmente avec la période des vagues (van Gent et al. (2008)). Dans ce cas, comme les
expériences menées sont réalisées à grande échelle, la cohésion du matériau de sable grossier
est trop faible pour être représentative de la cohésion d’une falaise naturelle.
Damgaard & Dong (2004) ont utilisé du sable grossier et un mélange de sable grossier
et d’argile (8% en poids) mélangé à de l’eau pour modéliser une falaise verticale qu’ils
ont disposé sur un plan solide horizontal, une pente constante est disposée au large de
la falaise. Les expériencs ont été eﬀectués dans un bassin à houle permettant des vagues
à incidence oblique. Ils ont observé un recul de la falaise dans un temps raisonnable de
l’ordre de quelques heures. Ils ont déduit que la vitesse de recul de la falaise décroît de
façon exponentielle pour des vagues à incidence normale et semble constante pour des
vagues obliques. De plus, ils ont fait varier le forçage de houle et la hauteur de falaise hf ,
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Figure 1.11 – Encoche de forme concave crée par l’attaque des vagues à Pàjara
au sud de l’île de Fuerteventura dans l’archipel des îles Canaries (Espagne) (Ref :
http ://www.panoramio.com/photo/8413174).
et ils concluent que la vitesse de recul augmente avec la hauteur H et la période T des
vagues et diminue avec la hauteur de falaise hf . Cependant, les mécanismes d’érosion de
la falaise et la morphologie du fond n’ont pas été analysés en détail.
Nous allons maintenant présenter les diﬀérents mécanismes qui régissent chacun de ces
mécanismes pour mieux analyser la dynamique du système.
1.3.1 Formation de l’encoche en pied de falaise (Phase 1)
La forme de l’encoche créée par les vagues dépend de la lithologie du matériau qui
compose la falaise et du forçage de houle (Fig. 1.11). Les caractéristiques des vagues
générées au large vont déterminer la force qui va agir à la base de la falaise.
Les vagues excercent une force d’impact sur le front de falaise qui dépend de la manière
dont la vague impacte sur le front de la falaise. Aﬁn d’estimer la force d’impact des vagues
au pied de la falaise, Brossard & Duperret (2004) ont modélisé une falaise avec une paroi
verticale imperméable en canal à houle. Ils ont considéré diﬀérentes conﬁgurations de
plateforme marine (avec ou sans galets) à l’avant de la paroi pour en analyser l’inﬂuence
sur la dissipation d’énergie des vagues.
Les types d’impact des vagues dépendent des longueurs géométriques caractéristiques,
la profondeur d’eau d, la longueur d’onde λ et la hauteur des vagues H.
1.3.1.1 Types d’impact
On peut principalement distinguer trois types d’impact selon la hauteur des vagues H
par rapport à la profondeur d’eau d au pied de la falaise (Sunamura (1992)) :
– H ≤ 0, 88d : Les vagues ne déferlent pas, elles se réﬂéchissent sur la falaise (Fig.
1.12a).
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Figure 1.12 – Types de vagues en front de falaise : (a) vagues non déferlantes (H ≤ d), (b) vagues
déferlantes (H ≈ d), (c) fronts d’onde (H ≥ d) (Sunamura (1992)).
– H ≈ d : Les vagues déferlent sur le front de la falaise (Fig. 1.12b), la force impactante
des vagues est maximale.
– H ≥ d : Les vagues ont déferlé avant d’atteindre la falaise et c’est le front d’onde
turbulent généré qui impacte le pied de la falaise (Fig. 1.12c).
Les diﬀérents types d’impacts de vagues sur un mur vertical ont été étudiés en canal
à houle en fonction du type de déferlement (e.g. Schmidt et al. (1992), Oumeraci et al.
(1993)). Sept types d’impacts ont été identiﬁés par Schmidt et al. (1992) selon le type de
déferlement des vagues (plongeant ou glissant) et la distance entre le point de déferlement
et le mur vertical (Fig. 1.13). Pour des déferlements plongeants, les vagues piègent une
poche d’air contre la falaise (Fig. 1.13, Type 3), et sa compression génère des oscillations
de la pression et de la force exercée sur le mur pouvant atteindre trois fois la force exercée
par une vague ayant déferlée avant (Plumerault (2009)).
Des travaux expérimentaux d’érosion de falaise verticale par les vagues ont été réalisés
en laboratoire où l’évolution de l’encoche a été observée sur une durée de plusieurs jours
(Sanders (1968), Sunamura (1992)) aﬁn d’estimer sa forme. Sanders (1968) a observé que
la forme de l’encoche était arrondie de forme concave (Fig. 1.14). Sunamura (1992) a
observé que la partie inférieure de l’encoche a une pente approximativement constante et
plus ou moins alignée à la plateforme à l’avant de la falaise et que la portion supérieure de
l’encoche a une forme qui peut être convexe, concave ou linéaire (Fig. 1.15a). Sunamura
(1992) estime également l’évolution du volume érodé (Fig. 1.15b), il observe ainsi une
augmentation abrupte du volume érodé en début d’expérience, puis une plateforme se
développe et l’énergie de la houle diminue avec le temps, et donc le taux de volume érodé
également.
Des modèles analytiques d’érosion de l’encoche par le front d’onde ont été développés
(Erikson et al. (2007), Larson et al. (2010)) et comparés à des mesures expérimentales.
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Figure 1.13 – Classiﬁcation des types de vagues impactantes basée sur le rapport Hb/dw avec Hb,
la hauteur des vagues au point de déferlement et dw, la profondeur d’eau au pied du mur (Schmidt
et al. (1992)).
Figure 1.14 – Evolution de la forme de l’encoche en pied de falaise (Sanders (1968)).
18 CHAPITRE 1. PROCESSUS D’ÉROSION DE FALAISE
(a)
(b)
Figure 1.15 – (a) Evolution de la forme de l’encoche en pied de falaise et (b) évolution du volume
érodé (Sunamura (1992)).
(Erikson et al. (2007)) ont montré que la concavité de la partie supérieure de l’encoche
semble augmenter avec la hauteur des vagues (Erikson et al. (2007)). De plus, la pro-
fondeur de l’encoche croît linéairement pour des temps courts (Larson et al. (2010)).
L’érosion et le développement de l’encoche se produit lorsque la contrainte exercée par
le front d’onde Fs, proportionnelle à l’énergie du front (∝ ρgh2s, où hs est la hauteur du
front), est supérieure à la résistance du matériau au cisaillement Ss. La progression de
l’encoche peut être calculée empiriquement en faisant l’hypothèse que le poids du matériau
érodé We est égal à la force d’impact du front d’onde Fs (We = CE × Fs avec CE , un
coeﬃcient empirique) (Nishi & Kraus (1996)). Ainsi, le taux de volume du matériau érodé
Ve est proportionnel à la force d’impact de la houle, il peut donc s’écrire dVedt ∝ h2s/T avec
T la période de houle. La forme de l’encoche a été estimée à partir des observations de
Sunamura (1992), elle est donc modélisée en suivant une loi de puissance de type x ∝ zm,
où x est l’abscisse longitudinale, z est l’altitude et m l’exposant (forme convexe m ≤ 1,
forme linéaire m = 1, forme concave m ≥ 1) (Fig. 1.16). Pour une forme triangulaire
de l’encoche (m = 1), le volume érodé s’écrit Ve = Lenc × henc/2. En supposant que
la hauteur de l’encoche henc ne varie pas, l’inﬂuence du forçage de houle sur l’évolution
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Figure 1.16 – Schéma de l’érosion de l’encoche par le jet de rive considéré par Erikson et al. (2007).
Le repère (x, z) est pris pour origine à la position du fond de l’encoche. us et hs sont respectivement
la vitesse et la hauteur du front d’onde, tanβ est la pente du fond, b1 est la profondeur de l’encoche,
a est la hauteur de l’encohe, B est la hauteur de la partie supérieur de l’encoche, z0 est l’altitude
du fond de l’encoche et zin est l’altitude du pied de la falaise.
temporelle de la longueur de l’encoche Lenc peut être estimée telle que dLencdt ∝ h2s/T .
Comme le front d’onde est généralement chargé en sédiment, il exerce une action méca-
nique plus érosive comprenant l’abrasion en plus des forces d’impact (Sunamura (1992)).
Le processus est similaire lorsque les fragments de roches sont projetés sur la face de la
falaise. Les caractéristiques du sédiment de la plage ou des débris de roches ont donc une
inﬂuence non négligeable. Pour prendre en compte ce processus, (Larson et al. (2010)) ont
introduit le diamètre médian D50 dans l’expression de la force d’impact aﬁn de la rendre
homogène, ainsi Fs ∝ ρgh2s/D50.
1.3.2 Déstabilisation et effondrement de la falaise (Phases 2
et 3)
La formation d’une encoche en pied de falaise met en porte-à-faux la partie supérieure
de la falaise au dessus de cette encoche. La stabilité de cette portion de la falaise va dé-
pendre du poids du matériau et de sa résistance mécanique aux contraintes de cisaillement,
de compression et de tension. Ce bloc de falaise peut subir une déformation gravitaire, des
ﬁssures au sommet de la falaise apparaissent, ce qui va changer l’état de contrainte appliqué
sur le bloc (Kogure et al. (2006)). Lorsque le poids du bloc est supérieure à la résistance
de la falaise, ce bloc de roche se détache, c’est l’eﬀondrement. Cet eﬀondrement produit
des débris de roches au pied de la falaise. La dynamique de ce processus est directement
liée à la résistance mécanique de la falaise qui dépend de la composition du matériau de
la falaise.
De nombreux types de déstabilisations gravitaires existent en fonction de la litholo-
gie du matériau, pour en citer quelques-uns, les glissements de terrain translationnel ou
rotationnel, les chutes ou basculements de blocs ou les coulées de débris. Nous pouvons
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Figure 1.17 – Schéma des 2 principaux types d’eﬀondrement : (a), (b) chute de type cisaillement.
(c), (d), (e) glissement de terrain en tension (Erikson et al. (2007)).
cependant distinguer principalement deux types de déstabilisation possible de la falaise
(Erikson et al. (2007)) : (i) une chute provoquée par la contrainte de cisaillement dans le
plan vertical entre la falaise et la partie surplombante (Fig. 1.17a, b), (ii) un glissement
de terrain contrôlé par la contrainte de traction normale au plan vertical en sommet de
falaise (Fig. 1.17c, d, e).
Des investigations sur le terrain en Californie ont été menées aﬁn de mesurer le chan-
gement de surface du front de falaise par des données de télédetection par laser (LIDAR)
dans le but d’analyser les contraintes de cisaillement et de tension maximum menant à
l’eﬀondrement (Young & Ashford (2008)). Pour cela, la théorie de la poutre élastique
(Fig. 1.18) a été utilisée (Thorne & Tovey (2008), Hampton (2002)). Les expressions de la
contrainte normale (de tension et de compression) σx et de la contrainte de cisaillement
τxy ont été déterminées aﬁn d’estimer si les évènements d’eﬀondrement sont provoqués
par la contrainte de tension ou de cisaillement. Dans leur étude, Young & Ashford (2008)
ont conclu que les eﬀondrements de falaise du site étudié s’eﬀectuaient principalement en
tension.
1.3.2.1 Effondrement en tension
En considérant un eﬀondrement en tension du sommet de la falaise, la profondeur de
l’encoche critique avant un évènement d’eﬀondrement Lcenc peut être estimée (Young &






où hf est la hauteur de falaise, St est la résistance du matériau à la tension et ρm la densité
du matériau.
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Figure 1.18 – Illustration des contraintes normale et cisaillante appliquées sur le plan vertical
entre le bloc et la falaise de la théorie de la poutre élastique (Young & Ashford (2008)).
1.3.2.2 Effondrement en cisaillement
Dans un eﬀondrement par cisaillement, c’est la contrainte de cisaillement dans le plan
vertical entre le bloc en porte-à-faux et la falaise stable qui provoque l’eﬀondrement (Erik-
son et al. (2007))(Fig. 1.19). La profondeur de l’encoche critique peut être introduit prove-
nant de l’égalité entre le poids du bloc et la résistance du matériau au cisaillement Ss, qui





avec ρm la densité apparente du matériau et g l’accélération de la pesanteur.
Pour estimer les résistances du matériau à la tension St et au cisaillement Ss, il faut
connaître la cohésion macroscopique du matériau. Pour une roche, la cohésion provient
principalement des ponts solides entre les grains du matériau.
Le critère de Mohr-Coulomb est communément utilisé pour caractériser les sols. Sous
l’action d’une force, un milieu granulaire ou rocheux se sépare en deux blocs si, le long du
plan de glissement, les contraintes tangentielle τ et normale σ vériﬁent l’équation suivante :
τ = μσ+ c (1.3)
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Figure 1.19 – Exemple d’eﬀondrement dominé par le cisaillement (Bird (2008)).
Figure 1.20 – Schéma du critère de rupture de Mohr-Coulomb.
avec μ le coeﬃcient de frottement (μ = tan(φ) où φ est l’angle de frottement interne) et
c la cohésion macroscopique du matériau.
Cette équation représente le critère de rupture d’un milieu élastique, elle peut être
tracé sur le diagramme de Mohr-Coulomb (Fig. 1.20). Ce diagramme permet de savoir si
la rupture d’un milieu se produit ou pas, c’est-à-dire lorsque la droite du critère de rupture
coupe le cercle.
Young & Ashford (2008) ont réalisé des mesures de rupture dans une cellule de ci-
saillement. Cependant les valeurs de cohésion obtenues pour un même matériau varient de
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Figure 1.21 – Critères de rupture dans le diagramme (σ, τ ) pour un sable de diamètre moyen
Dm = 0, 16 mm pour diﬀérentes teneurs en eau w.
0 kPa à plus de 220 kPa, cela montre la diﬃculté à mesurer la plasticité d’un matériau
naturel non-uniforme et dominé par la cohésion solide.
Dans un massif sableux, la cohésion est de type capillaire. Elle repose donc sur les
ponts liquides entre les grains. Cependant, cette cohésion dépend fortement de la teneur
en eau w dans le milieu granulaire.
Richefeu et al. (2006) ont mesuré expérimentalement la cohésion macroscopique d’un
milieu constitué de sable de diamètre moyen 〈D〉 = 0.16 mm pour diﬀérentes teneurs en
eau massique w = me/ms, où me et ms sont respectivement la masse de l’eau et du solide
(Fig. 1.21). Ils ont remarqué que la valeur de la cohésion c augmentait avec w et saturait à
partir de w ≈ 3% (Fig. 1.22), ils ont observé cette même tendance avec des billes de verre.
Une expression de la cohésion macroscopique théorique a été développé par une analyse






où μ est le coeﬃcient de frottement interne, s caractérise la polydispersité du milieu
variant de 8/15 à 1 (1 correspond au cas monodisperse), κ est un paramètre lié à la nature
des interfaces liquide-gaz et liquide-solide, dans le cas de l’eau ce paramètre vaut 0,4 N/m.
ϕ est la compacité du matériau généralement égale à 0,6 pour un milieu granulaire lâche,
Z est le nombre de coordinance, c’est-à-dire le nombre moyen de ponts liquides par grain
et 〈D〉 est le diamètre moyen des particules.
Nous pouvons remarquer que la teneur en eau w n’apparaît pas directement dans
l’expression ci-dessus. Le seul paramètre qui en dépend est le nombre moyen de ponts
liquides par grain Z, cependant la valeur de Z varie peu par rapport à w et est très
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Figure 1.22 – Cohésion c en fonction de la teneur en eau w. wm et cm sont la teneur en eau et
la cohésion de saturation (Richefeu et al. (2006)).
Figure 1.23 – Débris de roches d’une falaise crayeuse de Picardie (source : Université de Picardie).
rapidement saturée (Richefeu et al. (2006) considèrent la valeur de Z saturée à Z = 6).
Richefeu et al. (2006) utilisent la valeur de saturation de la cohésion cm (pour w ≈ 3%)
pour la comparer à la valeur de cohésion fournie par leur modèle théorique cth. Ils ont
observé une bonne estimation de la cohésion macroscopique pour du sable (cm = 600 Pa
et cth = 709 Pa) et des billes de verre monodisperses (cm = 150 Pa et cth = 158 Pa) et
polydisperses (cm = 350 Pa et cth = 438 Pa). La gamme de valeur de la cohésion d’un
sable grossier humide c a été estimée entre 230 Pa et 1100 Pa (LeCossec (2010)).
Par contre, le modèle de Richefeu et al. (2006) ne donne pas de certitude sur l’estimation
de la cohésion pour des fortes teneurs en eau w dans le milieu.
1.3. MÉCANISMES D’ÉROSION D’UNE FALAISE PAR SAPEMENT 25
Figure 1.24 – Débris d’eﬀondrement de falaise argileuse sur la côte du Suﬀolk, en Angleterre (Lee
(2008)).
1.3.3 Evacuation des débris et modification de la morphologie
du fond (Phase 4)
Si l’eﬀondrement est une chute du bloc rocheux, ce bloc peut se briser en éclats de
plusieurs blocs de roches pour des falaises consolidées (Fig. 1.23) ou de mélange de blocs
rocheux et de matériau eﬀrité pour des falaises peu consolidées (Fig. 1.24). Après un évè-
nement d’eﬀondrement (phase 3), les débris rocheux sont soumis à l’eﬀet de la houle et des
courants générés par les vagues et la marée qui vont éroder ces fragments de roche par arra-
chage d’amas de sédiments ou par abrasion. La dérive littorale évacue davantage les débris
(Sunamura (1992), Damgaard & Dong (2004)) que les courants de retour perpendiculaires
au rivage.
Les débris de falaise ont l’avantage de protéger la base de la falaise et également de re-
charger la plage en sédiments pendant un certain temps. Cependant, ces débris transportés
par les vagues peuvent constituer des projectiles qui percutent la falaise avec une eﬃcacité,
en termes d’érosion, supérieure à l’impact des vagues seules (Larson et al. (2010)).
Une partie des débris de sédiments est redistribuée à l’avant de la falaise par les courants
jusqu’à ce que le ﬂux sédimentaire q soit nul. Le ﬂux sédimentaire q quantiﬁe le transport
de matière et indirectement l’évolution du fond en fonction des évènements d’érosion. Les
débris de falaise sont un apport de matériau au fond, ce qui va modiﬁer la dynamique
de l’écoulement qui, lui-même, change la morphologie du fond. Il est donc nécessaire de
comprendre la dynamique des vagues en milieu côtier et la morphodynamique littorale.
1.3.3.1 Hydrodynamique littorale
A l’approche des côtes, les vagues générées au large (eaux profondes) vont se trans-
former par l’interaction avec le fond, c’est-à-dire que leur hauteur H va augmenter et
leur longueur d’onde λ va diminuer. Trois zones peuvent être distinguées depuis le large
jusqu’au trait de côte (Fig. 1.25).
– zone de levée (shoaling zone) : Les vagues vont subir une augmentation de leur
hauteur H résultant de la diminution de leur célérité lorsque la profondeur d’eau d
diminue. Lorsque la hauteur des vagues H et de l’ordre de la profondeur d’eau d, les
vagues deviennent de plus en plus dissymétriques jusqu’au déferlement.
– zone de déferlement (surf zone) : Les vagues peuvent déferler de diﬀérentes façons
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Figure 1.25 – Caractéristiques hydrodynamiques en milieu littoral (Grasso et al. (2009))
selon leur cambrure et la pente du fond. Le type de déferlement inﬂuence le transport
sédimentaire et l’écoulement.
Diﬀérents types de déferlement ont été identiﬁés (Galvin (1968)) en fonction de la
pente de la plage et des caractéristiques de houle, notamment de la cambrure de la
houle. Ainsi, pour modéliser la dynamique des vagues près des côtes et notamment
dans la zone de déferlement, le paramètre de surf, aussi appelé nombre d’Iribarren,





où tan β est la pente du fond. Lorsque la pente augmente et/ou la cambrure des
vagues diminue, ξ croît. Quatre types de déferlement peuvent être identiﬁés en
fonction de ξ (Fig. 1.26) (Galvin (1968)) :
– ξ ≤ 0, 4 : le déferlement glissant (spilling), où un mélange turbulent d’eau et d’air,
apparaît sur l’avant de la crête de la vague, suivi d’une détérioration graduelle de
la crête de la vague.
– 0, 4 ≤ ξ ≤ 2, 3 : le déferlement plongeant (plunging), caractérisé par l’éjection
d’un jet depuis la crête de la vague qui impacte la surface de l’eau à l’avant de la
vague.
– 2, 3 ≤ ξ ≤ 3, 2 : le déferlement à eﬀondrement (collapsing), représente un type
intermédiaire enre le déferlement plongeant et le déferlement frontal.
– ξ ≥ 3, 2 : le déferlement frontal (surging), où la vague prend une forme dissy-
métrique de plus en plus bombée, se gonﬂe jusqu’à ce qu’elle s’écroule brutalement.
Pour des déferlements plongeants, l’impact du jet sur la surface libre peut entraîner
un jet secondaire (splash-up) vers le haut pouvant atteindre une hauteur supérieure
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Figure 1.26 – Classiﬁcation des types de déferlement (Galvin (1968))
à celle de la vague initiale. Ce jet secondaire est responsable de l’entraînement d’une
grande quantité d’air dans l’eau, ce qui joue un grand rôle dans la dissipation de
l’énergie des vagues et la mise en suspension du sédiment (Bonmarin (1989)). Pour
des grandes hauteurs de vagues, le jet secondaire peut, en retombant, provoquer
un autre jet, et ainsi créer une succession de jets secondaires (Fig. 1.27). Après la
phase de déferlement initiale, la hauteur des vagues H va diminuer et les vagues
se propagent vers la côte sous forme de fronts d’onde turbulents et qui peuvent se
reformer pour à nouveau déferler jusqu’à la zone de jet de rive.
– zone de jet de rive (swash zone) : La hauteur des vagues H va diminuer et s’annuler
en haut de plage. Le cycle du mouvement de la houle implique que le haut de plage
est alternativement recouverte et découverte, cette oscillation est caractérisée par le
cycle du jet de rive (uprush ou swash). Le jet de rive monte sur la plage jusqu’au
trait de côte sous l’impulsion donnée par une vague après un déferlement, et par la
nappe de retrait (backwash) controlée par la gravité (Fig. 1.28c). L’interaction entre
la nappe de retrait et une vague incidente (Fig. 1.28d) entraîne la formation d’un
ressaut (Fig. 1.28a) caractérisé par une discontinuité de la hauteur d’eau (Erikson
et al. (2005)). Lorsque la plage est quasiment découverte, le ressaut s’eﬀondre et
s’ejecte brutalement jusqu’au haut de plage (Fig. 1.28b), c’est le mécanisme du jet
de rive.
Dans cette limite entre terre et océan, les processus physiques sont complexes, des
interactions se produisent entre le mouvement de l’eau et le milieu sableux par
inﬁltration (pendant le jet de rive) et exﬁltration (pendant la nappe de retrait),
ce qui modiﬁe signiﬁcativement les processus de transport sédimentaire (Elfrink &
Baldock (2002)). De plus, la dynamique des vagues dans la zone de déferlement va
fortement inﬂuencer la dynamique de la zone de jet de rive.
En se propageant, les rouleaux de déferlement apportent de l’eau vers la côte entraînant
une surélévation du niveau d’eau moyen (set-up) dans la zone de déferlement et dans la
zone de jet de rive. Par compensation, le niveau moyen de la surface d’eau baisse (set-down)
dans la zone de levée avant le déferlement.
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Figure 1.27 – Génération et développement de deux jets secondaires (Bonmarin (1989)).
(a) (c)
(b) (d)
Figure 1.28 – Cycle du jet de rive : (a) Formation du ressaut, (b) eﬀondrement du ressaut menant
au jet de rive, (c) nappe de retrait, (d) interaction de la nappe de retrait avec le front d’onde de la
vague suivante (Masselink & Puelo (2006)).
La direction de propagation de la houle est généralement oblique par rapport à la
côte, ce qui génére des courants de dérive littorale dans la direction parallèle au rivage. Ce
courant peut faire apparaître des ”courants sagittaux” (rip-current) perpendiculairement
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Figure 1.29 – Principe du phénomène de récession de falaise avec une photo d’une plate-forme
d’abrasion marine (gauche) (source : Kevin Pedoja) et un schéma du recul de la falaise et de la
plate-forme littorale (droite) (source : Vincent Regard).
à la côte dirigés vers le large. Ces courants sagittaux mettent en suspension et transportent
considérablement les sédiments provoquant la tridimensionnalisation de la morphologie
de la plage (Grasso et al. (2009)). Le déferlement des vagues joue un rôle majeur dans les
processus côtiers. Il est responsable d’une importante partie du transport sédimentaire
par les courants qu’il induit. Les rouleaux de déferlement génèrent un courant de retour
en profondeur appelé ”courant de compensation” (undertow). Ce courant perpendiculaire
au rivage est responsable de l’érosion dans la zone de déferlement et de la formation des
barres littorales sableuses.
1.3.3.2 Morphodynamique du fond
Les débris de falaise sont transportés et redistribués, ce qui modiﬁe la morphologie
du fond à l’avant de la falaise. Et à son tour, la dynamique des vagues est changée par
l’évolution du proﬁl du fond. Des petites variations du proﬁl du fond peuvent entraîner des
diﬀérences importantes sur les vitesses de recul de falaise (Lee (2008)). Par conséquent, la
compréhension du changement morphologique des fonds est essentiel pour connaître son
inﬂuence sur le recul des falaises.
Les falaises côtières sont généralement associées à une plate-forme littorale à l’avant
de la falaise qui reculent vers le continent (Fig. 1.29). Deux types de plate-forme peuvent
être observées :
– les plate-formes d’abrasion marine (terrasses marines) formées de roche.
– les plate-formes sableuses souvent appelées “plages sableuses”.
Les dynamiques de ces plate-formes sont très diﬀérentes et ne se produisent pas sur
les mêmes échelles de temps. Les plate-formes d’abrasion marine sont surtout érodées par
abrasion et les plate-formes sableuses sont scupltées par les ﬂux de sédiments qui modiﬁent
le fond, leurs morphologies sont donc très diﬀérentes.
Plate-forme d’abrasion marine
Une plate-forme d’abrasion marine composée de roche, donc de matériau cohésif, est
modiﬁée par l’apport des débris de falaise. Sa formation dépend de l’érosion par abrasion
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(a) (b)
Figure 1.30 – Plate-formes d’abrasion marine composées de calcaires à “Nash Point” au sud du
Pays de Galles au Royaume-Uni. Prédominance de (a) l’eﬀritement horizontal des escarpements
de la plate-forme et de (b) l’eﬀritement vertical de la surface de la plate-forme Trenhaile (2008).
Figure 1.31 – Système plate-forme / falaise sur la Côte Basque (source : Vincent Regard).
liée à la houle (Stephenson & Kirk (2000b), Stephenson & Kirk (2000a), Trenhaile (2000))
mais également par eﬀritement dû aux cycles de marée qui altèrent la roche (Kanyaya &
Trenhaile (2005), Blanco-Chao et al. (2007)). L’altération de la plate-forme se produit de
deux manières diﬀérentes (Trenhaile (2008)). Soit en éliminant des couches horizontales de
roches, ce qui crée une série d’escarpements (Fig. 1.30a), soit de façon verticale ce qui créée
des cavités rendant la plate-forme très rugueuse (Fig. 1.30b). Il existe ainsi une variété de
morphologies de plate-formes d’abrasion marine (Fig. 1.30a, Fig. 1.30b, Fig. 1.31).
Une succession de systèmes falaise/plate-forme d’abrasion marine peuvent se produire
sur des échelles de temps géologiques (millions d’années) par soulèvement tectonique et
variation du niveau marin créant ainsi des terrasses marines (Fig. 1.32). Ces terrasses
marines sont représentées par des paliers de surfaces planes et d’escarpements émergés
correspondant à d’anciennnes falaises. Les terrasses marines sont étudiées et servent d’outil
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Figure 1.32 – Photo d’une série de terrasses marines au Pérou marquant le soulèvement de la
côte par rapport au niveau de la mer. La plus haute terrasse, à l’arrière plan est à plus de 400 m
d’altitude (source : Vincent Regard).
pour quantiﬁer les mouvements tectoniques verticaux côtiers sur une période de l’ordre du
million d’années (par exemple Saillard (2008)).
Plate-forme sableuse
La morphologie du fond est essentiellement générée par les ﬂux de sédiments perpendi-
culaires à la côte, même si les courants littoraux sont un moteur important sur le transport
sédimentaire et sur la variabilité spatiale des morphologies de plage. Le régime de trans-
port solide (charriage ou suspension) peut être determiné par le nombre de Shields qui est
le rapport entre la contrainte de cisaillement sur le fond et la ﬂottabilité des grains de sédi-
ment. Il mesure la capacité du ﬂuide à mettre en mouvement le sédiment par cisaillement.






où fw est un facteur de frottement sur le fond, Ap est l’excursion de la houle au fond,
D50 est le diamètre médian du sédiment, et ρs est la densité du sédiment.
Les proﬁls de plage transversaux sont générés par les ﬂux de sédiments induits par
les vagues et les courants. Le concept d’équilibre morphologique des plages est souvent
utilisé pour caractériser les morphologies de plage. Sur le terrain, les proﬁls d’équilibre de
plage ont été mesurés par des moyennes spatiales et temporelles (Larson & Kraus (1994)).
Cependant, la plupart des morphologies de plage présentent une grande variabilité due
à la complexité des processus hydrosédimentaires dans la zone de déferlement et dans la
zone de jet de rive (Masselink & Puelo (2006)).
Le nombre de Dean (ou vitesse de chute adimensionnelle) est souvent utilisé pour






oùHb est la hauteur de houle au point de déferlement et ws la vitesse de chute du sédiment.
Ce paramètre est interprété comme étant le rapport d’un temps de chute Hb/ws d’une
particule sur la période de houle T . Une classiﬁcation des diﬀérents proﬁls transversaux,
issue d’observations de terrain, a été établie par Wright & Short (1984) en fonction de ce
paramètre pour des régimes microtidaux, c’est-à-dire où l’eﬀet de la marée est faible par
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Figure 1.33 – Classiﬁcation des proﬁls du fond en fonction du paramètre de Dean Ω (Almar
(2009)). Les états intermédiaires sont le “Longshore Bar and Trough” (LBT), “Rhythmic Bar and
Beach” (RBB), “Transverse Bar and Rip” (TBR) et “Low Tide Terrace” (LTT). Adapté de Wright
& Short (1984) et Short & Aagaard (1993)
rapport à l’eﬀet de la houle (Fig. 1.33). Pour Ω ≤ 1, des proﬁls “réﬂéchissants” à forte
pente sont observés où la réﬂexion de la houle est importante, la zone de déferlement est
petite, les vagues déferlent de façon frontale. Le régime de houle est faiblement energétique
et correspond à un processus d’accrétion. La zone intermédiaire 1 ≤ Ω ≤ 5 présente
diﬀérents proﬁls du fond en forme de barres ou de terrasses. Pour Ω ≥ 5 des proﬁls à
pente faible sont observés où les vagues se dissipent sur une grande zone de déferlement
avec un type de déferlement glissant, ils sont qualiﬁés de “dissipatifs” et sont observés pour
des régimes d’érosion.
Les barres de sable sont une caractéristique majeure de la morphodynamique de plage,
leur formation est provoquée pour une accumulation de sable résultant d’un équilibre de
ﬂux sédimentaires. Cet équilibre est généré entre un courant vers la côte dans la zone
de levée causé par l’asymétrie des vagues et un courant de retour dirigé vers le large
généré par le déferlement des vagues (Roelvink & Stive (1989), Grasso et al. (2009)). Elles
résultent d’un équilibre de ﬂux sédimentaires. La migration de barre se produit vers la
côte pour des conditions de vagues modérées et vers le large pour des conditions de vagues
très énergétiques (Gallagher et al. (1998), Ruessink et al. (2003)). Des migrations de barre
alternativement vers la côte et vers le large ont également été observées pour un climat de
houle naturel (Certain & Barusseau (2005)).
Le modèle de classiﬁcation de Wright & Short (1984) est essentiellement applicable à
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Figure 1.34 – Proﬁls d’une plage naturelle observés à diﬀérents instants et classiﬁés en fonction
de la caractérisation de Wright & Short (1984). Proﬁls de plage de types (A) “réﬂechissant”, (B)
“LTT”, (C) et (D) “TBR”, (E) “RBB”, (F) et (G) “LBT”, (H) “dissipatif” Lippmann & Holman
(1990).
des proﬁls à une seule barre (Lippmann & Holman (1990), Fig.1.34). Il a été amélioré pour
des systèmes à multi-barres à partir de mesures de terrain (Price & Ruessink (2011), Fig.
1.35) et de laboratoire (Grasso et al. (2009)). Des systèmes à deux barres sédimentaires
ont été observés à partir de proﬁls naturels. Ces états de double-barres ont été caractérisés
en les considérant comme deux proﬁls à une barre (barres interne et externe) en utilisant
la classiﬁcation de Wright & Short (1984) de ces deux sous-systèmes (Almar et al. (2010),
Price & Ruessink (2011)).
Une classiﬁcation de morphologie du fond a également été eﬀectuée pour des régimes de
houle faiblement énergétiques (Hegge et al. (1996), Makaske & Augustinus (1998), Jackson
et al. (2002)). Makaske & Augustinus (1998) ont schématisé les types de proﬁls du fond du
haut de plage sur le delta du Rhône en fonction de la hauteur des vagues au déferlement
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Figure 1.35 – Proﬁls de plage naturelle observés et classiﬁcation du proﬁl interne (en ordonnées)
et externe (en abscisse) (Price & Ruessink (2011)).
Figure 1.36 – Classiﬁcation des proﬁls de (Makaske & Augustinus (1998)). Les proﬁls sont plans
à forte pente pour Hb ≤ 0, 25 m, concave pour 0, 25 ≤ Hb ≤ 0, 35 m et convexe-concave pour
Hb ≥ 0, 35 m.
Hb (Fig. 1.36). Les proﬁls observés sont soit des terrasses à pente raide pour Hb ≤ 0, 25 m,
des proﬁls concaves pour 0, 25 m ≤ Hb ≤ 0, 35 m ou convexe-concave pour Hb ≥ 0, 35 m.
Des expériences en canal à houle ont été eﬀectuées où des observations de proﬁls
stationnaires (Grasso et al. (2009), Kamalinezhad (2004), Wang & Kraus (2005)) ont été
faites pour les comparer avec la classiﬁcation de Wright & Short (1984). Aﬁn d’analyser
le changement de type de proﬁl de plage ou de reproduire un scénario de tempête, des
changements de régimes de houle ont été réalisés (Grasso et al. (2009), Hoyng (2008)) où
des migrations de barres ont été observées. Grasso et al. (2009) ont utilisé un sable de
faible densité qu’ils ont soumis à un forçage de vagues irrégulières. Ils ont ainsi raﬃné
la classiﬁcation des proﬁls intermédiaires de Wright & Short (1984), pour Ω = 2, 5, des
proﬁls en terrasse ont été observés (Fig. 1.37a), et pour Ω ≈ 3, 7, les proﬁls observés se
découpent en deux parties, une pente douce au large et un haut de plage à pente raide
(Fig. 1.37b). Par contre, peu d’expériences en laboratoire ont été eﬀectuées pour une houle
régulière (Baldock et al. (2010)).
La marée est également un facteur important sur la dynamique du fond. En eﬀet les ﬂux
sédimentaires sont modiﬁés, et comme la profondeur d’eau varie, ces ﬂux ne s’annule pas,
la morphologie de plage évolue donc constamment. De plus, pendant un cycle de marée, la
profondeur d’eau va varier, ce qui va modiﬁer la position du point de déferlement et donc
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Figure 1.37 – Proﬁls de plage stationnaires observés en canal à houle pour (a) Ω ≈ 2, 5 et (b)
Ω ≈ 3, 7.
éventuellement de la barre sédimentaire. Par exemple, à marée basse, le déferlement des
vagues se produit plus au large car la profondeur d’eau est plus faible et donc la barre est
aussi située plus au large. Lorsque la marée est montante, la barre aura tendance à migrer
vers la côte, c’est-à-dire en suivant le point de déferlement.
Masselink & Short (1993) ont approfondi la caractérisation de la typologie de plage en
couplant les inﬂuences de marée et de houle. L’eﬀet de la marée tend à aplanir le proﬁl du
fond, notamment les barres sédimentaires. L’eﬀet de la marée tend à rendre les proﬁls de
plage de type “dissipatifs”.

2Dispositif expérimental etparamètres de l’étude
Les expériences ont été eﬀectuées dans un petit canal à houle, un système à marée a étéspécialement conçu dans le cadre de cette thèse. Nous souhaitons mesurer l’évolution
temporelle de la surface de sable et de la surface libre. Nous utilisons l’ombroscopie par
mesures optiques. Les caractéristiques du dispositif expérimental ainsi que celles du ma-
tériel de mesure sont détaillées. Le choix des méthodes de mesures est détaillé et justiﬁé.
Nous passerons en revue les paramètres de l’étude et nous choisirons certains paramètres
qui nous ont semblé pertinents pour cette étude. Nous présentons ﬁnalement le cas na-
turel auquel ce choix correspond et les processus représentatifs par satisfaction de lois de
similitude.
2.1 Dispositif expérimental
2.1.1 Canal à houle
Le canal à houle utilisé mesure 4,76 m de long, 14 cm de large et 25 cm de haut. Les
parois verticales en plexiglass permettent la visualisation du lit de sable et de la surface
libre à l’intérieur du canal.
Un fond rigide en PVC a été disposé à l’extrémité du canal (x = 0 m jusqu’à x =
1, 40 m) pour créer une pente de tan(β) = 1/10 aﬁn de représenter une plateforme solide
(Fig. 2.1a). Un générateur de vagues de type ”volet” est disposé à l’autre extrémité du canal
(x = 4, 23m) (Fig. 2.1b). Ce dispositif génère seulement des vagues régulières. La gamme
de paramètres de houle qu’il est possible d’obtenir avec ce batteur est 0, 5 s ≤ T ≤ 2 s pour
la période et une hauteur H pouvant atteindre 6 cm pour la profondeur d’eau d = 15 cm
qui est utilisée dans cette étude (Fig. 2.2). Nous avons disposé un amortisseur d’ondes
avec des galets à l’arrière du batteur aﬁn de minimiser les réﬂexions.
2.1.2 Système à marée
Dans le but de simuler la marée en variant la profondeur d’eau d(t) périodiquement, la
conception d’un système pertinent était nécessaire. Aﬁn de ﬁxer le niveau d’eau, une cuve
de trop plein (Fig. 2.3b) est raccordée à la base au canal au moyen d’un tuyau. Le niveau
d’eau du trop plein ﬁxe le niveau d’eau dans le canal. L’altitude de cette cuve est ensuite
variée périodiquement pour simuler la marée. L’idée retenue fut de faire tourner cette cuve
grâce à un motoréducteur (Fig. 2.3a), permettant de faire varier l’altitude du plan d’eau
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(a)
(b)
Figure 2.1 – (a) Photo du canal côté plate-forme et (b) batteur à houle (les galets à droite dissipe
les réﬂexions).
Figure 2.2 – Gamme de paramètres de houle accessible avec le batteur à houle pour une profondeur
d’eau d = 15 cm.
de façon sinusoïdale avec une période comprise entre 5 min et 1h30. Le motoréducteur est
ﬁxé sur une structure mobile verticalement. Ce qui nous permet de positionner l’axe de
rotation du motoréducteur à l’altitude correspondant à la profondeur d’eau moyenne dm
désirée dans le canal.
Le raccordement de l’axe de la cuve, au niveau du trop plein, à l’axe de rotation du
motoréducteur est décalé d’une distance qui détermine l’amplitude de la marée Am par
l’intermédiaire d’une barre en laiton ﬁxée sur l’axe du motoréducteur, et en rotation libre
par rapport à l’axe de la cuve (Fig. 2.3a). Une pompe alimente la cuve en continu pour
conserver le niveau constant et lorsque le surplus est évacué dans un réservoir, l’eau est
puisée par la pompe. Le système fonctionne ainsi en circuit fermé.
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(a)
(b)
Figure 2.3 – Système à marée, (a) schéma de principe et (b) dispositif réel.
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Figure 2.4 – Schéma du canal à houle. hf est la hauteur de la falaise de sable comptée à partir
du niveau d’eau au repos, xif est la position initiale de la falaise, β est l’angle du fond rigide et d
est la profondeur d’eau, l’axe x est compté à partir du bord du canal côté falaise, z a pour origine
le niveau d’eau au repos.
2.2 Métrologie
Dans les expériences eﬀectuées, nous souhaitons mesurer l’évolution temporelle de la
morphologie du fond, de la falaise et de la surface libre.
L’objectif est plus précisément de mesurer :
– l’énergie des vagues incidentes
– l’élévation de la surface de sable
– l’élévation de la surface libre
– la position du front de la falaise
– la hauteur au déferlement et la position du point de déferlement des vagues
– les limites des zones de déferlement et de jet de rive
Nous avons donc choisi de réaliser deux types de mesures, des mesures optiques et des
mesures du signal analogique. Les caractéristiques et l’utilisation de ces instruments de
mesure sont présentées. Les méthodes de traitement et les outils d’analyse de la mesure
des interfaces sont également développés dans cette partie.
2.2.1 Sondes capacitives de mesure de hauteur d’eau
Nous avons disposé cinq sondes capacitives dans le canal pour mesurer l’évolution
temporelle de l’élévation de la surface libre. Trois sondes ont été installées au niveau du
fond plat juste avant la pente rigide (x = 140, 143, 146 cm) (Fig. 2.4) pour déterminer
les caractéristiques de houle au large. Leur espacement devait être suﬃsamment petit par
rapport à la longueur d’onde λ aﬁn d’extraire les amplitudes incidente et réﬂéchie de la
houle (Mansard & Funke (1980)) : il a été ﬁxé à 3 cm.
Les deux autres sondes ont été installées sur la pente rigide (x = 47, 50 cm) pour
estimer l’énergie de la houle au pied du massif de sable. Comme elles se retrouvent dans la
zone de déferlement ou de jet de rive, la précision des mesures peut être faussée, notamment
lorsque la surface libre est quasi-verticale au déferlement ou qu’un mélange d’eau et d’air
est généré par les rouleaux de déferlement. Elles se retrouvent souvent ensevelies par le
sable, mais nous avons vériﬁé que les mesures n’en sont pas aﬀectées.
Aﬁn d’avoir une bonne représentation de la surface libre, nous avons choisi une haute
fréquence d’acquisition de 100 Hz. Les sondes mesurent une tension proportionnelle au
déplacement vertical. La calibration de chacune des sondes est faite en début et ﬁn de
chacune des expériences pour au moins cinq hauteurs d’eau diﬀérentes aﬁn de s’assurer




Figure 2.5 – Dispositif de mesure optique. (a) Schéma de principe et (b) dispositif complet. La
caméra latérale est à droite, le canal à gauche, dans un dispositif assurant le noir.
précision de la mesure d’élévation de la surface libre à 1 mm.
2.2.2 Mesures optiques
L’objectif principal est de détecter les interfaces sable/ﬂuide et eau/air à l’aide de
la visualisation latérale. Pour cela, nous avons choisi une méthode d’ombroscopie. Elle
consiste à réaliser un éclairage de la fenêtre de visualisation permettant d’accentuer le
contraste des surfaces pour mieux les détecter. Il faut en outre que l’éclairage soit aussi
uniforme que possible sur la vue du champ. Pour cela, une source lumineuse positionnée
à l’arrière du canal éclaire un écran blanc qui diﬀuse la lumière. Nous avons ainsi disposé
un panneau diﬀusant entre la zone d’intérêt et la source lumineuse sur la paroi arrière du
canal (Fig. 2.5).
Deux caméras numériques ont été utilisées. La première, disposée sur le côté du canal,
a comme champ de vision la zone du canal où se forme le lit sédimentaire. Cette disposition
permet de visualiser l’évolution de la surface libre et de la morphologie du milieu sableux.
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(a) (b) (c)
Figure 2.6 – Exemple de l’évolution temporelle de la position du front de falaise pour (a) 0 ≤ t ≤
9 min, (b) 0 ≤ t ≤ 5 h, (c) 0 ≤ t ≤ 20 h.
Figure 2.7 – Image latérale extraite d’une séquence à haute fréquence d’acquisition (100 Hz).
Figure 2.8 – Image latérale extraite d’une séquence à basse fréquence d’acquisition.
La seconde caméra vise le dessus de la falaise au moyen d’un miroir incliné à 45◦ (Fig. 2.5a).
Le champ de vision permet d’observer les fractures, les déformations et les eﬀondrements
du sommet de la falaise.
Au cours d’une expérience, les mécanismes observés présentent diﬀérentes échelles de
temps (Fig. 2.6). Pendant les premières minutes, plusieurs évènements d’eﬀondrement se
produisent très rapidement à l’échelle de quelques vagues (Fig. 2.6a). Puis, ces évène-
ments sont moins fréquents et le système morphologique tend à se stabiliser (Fig. 2.6b,c).
Compte tenu de ces diﬀérentes échelles temporelles, plusieurs fréquences d’acquisition ont
été utilisées.
Une campagne de mesures a été eﬀectuée avec des caméras rapides PCO.1200 hs
(1280× 1024 pixels) aﬁn d’analyser à haute fréquence (100 Hz) la dynamique d’érosion au
tout début de l’expérience. La durée d’acquisition est de l’ordre de la minute (Fig. 2.6a).
La taille du champ d’acquisition était de 16 cm de haut et 51 cm de large permettant une
résolution spatiale de 25 pix/cm (Fig. 2.7).
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Figure 2.9 – Image du dessus de la falaise extraite d’une séquence à basse fréquence d’acquisition.
Pour les autres campagnes, pendant environ 4 h au début de chacune des expériences,
la fréquence d’acquisition est choisie voisine de la fréquence des vagues (de l’ordre de 1
Hz) car la dynamique du système est encore assez rapide (Fig. 2.6b). Après cette période,
la fréquence est ensuite réduite à environ 1/10 de la fréquence de houle jusqu’à la ﬁn des
expériences car le système tend à se stabiliser (Fig. 2.6c).
Deux types de caméras CCD numériques ont été utilisés pour la visualisation latérale, une
PCO 2000 (2048× 2048 pixels) et une PCO Sensicam (1280× 1024 pixels). La taille du
champ d’acquisition est de 25 cm de haut sur environ 1,1-1,4 m (Fig. 2.8). La résolution
spatiale de la visualisation latérale est comprise entre 11,3 pix/cm et 18,6 pix/cm.
La caméra de dessus est synchronisée avec celle de la visualisation latérale. Les
types de caméras utilisées sont une PCO 2000 (2048× 2048 pixels), une PCO Sensicam
(1280× 1024 pixels) et une PCO Pixelﬂy (1280× 1024 pixels). La taille de la fenêtre de
visualisation est de 15cm× 35cm (Fig. 2.9a) et la résolution spatiale varie de 35 pix/cm
à 60 pix/cm.
Nous avons utilisé un éclairage continu comme source lumineuse en début d’expérience,
puis un ﬂash synchronisé avec l’acquisition des caméras pour la ﬁn des expériences.
Comme les expériences sont réalisées en canal 2D, les évolutions hydrodynamique et
morphologique sont supposées invariantes selon la direction transversale. Il est donc néces-
saire de minimiser les eﬀets de parallaxe de la visualisation latérale, c’est-à-dire diminuer
l’incidence entre l’objectif de la caméra et le champ de visualisation. Pour cela, il faut
éloigner suﬃsamment la caméra, nous avons ainsi dû utiliser des objectifs de longue focale
(85 mm, 105 mm et 135 mm selon l’éloignement). Cependant, les expérimentations ont eu
lieu dans diﬀérents endroits et nous étions contraints par l’espace disponible. Pendant une
campagne de mesures, la distance entre la caméra et le canal était restreinte (environ 4,8
m). Pour les autres campagnes de mesures, nous avons pu éloigner d’avantage la caméra
(environ 7,7 m) (Fig. 2.5b).
2.2.3 Mesure de l’interface entre le sable et les fluides envi-
ronnants
2.2.3.1 Mesure latérale
La détection de l’interface entre le sable et le ﬂuide (eau ou air) s’eﬀectue par du
traitement d’images. Pour détecter ce contour, il faut repérer la surface de sable qui




Figure 2.10 – Etapes de la détection de la surface de sable. (a) Image brute, (b) image de fond,
(c) division par partie de l’image brute par l’image de fond, (d) seuillage par parties (binarisation),
(e) ﬁltrage des bruits aléatoires et opérations morphologiques d’érosion et dilatation, (f) contour
détecté.
Figure 2.11 – Image brute (haut) et contour de sable détecté (bas).
correspond à un changement brutal de l’intensité lumineuse. Le but de l’opération est de
transformer l’image à traiter en une autre dans laquelle les contours apparaissent en noir
et blanc, c’est la binarisation. Cependant, pour bien détecter la surface voulue, il peut être
nécessaire d’appliquer une binarisation par seuillage de l’image. C’est-à-dire qu’une fois
qu’un seuil adéquat des niveaux de gris est trouvé, le seuillage associe le noir à tous les
niveaux inférieurs au seuil et le blanc à tous les autres. L’image doit ensuite être ﬁltrée des
bruits aléatoires et le contour doit être lissé par des opérations morphologiques d’érosion
et de dilatation.
Pour détecter le contour de la surface de sable à partir des images latérales, une image
de fond doit être créée artiﬁciellement car si l’on applique simplement une binarisation
de l’image brute (Fig. 2.10a) par application d’un seuillage, un fort gradient vertical de
niveau de gris au niveau de la falaise peut être observé. Cette image de fond est constitué à
partir d’une image brute qui est constituée d’un masque de falaise plus grand et plus long
que la falaise véritable (Fig. 2.10b). Une division par partie de la zone contenant la falaise
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(a) (b)
Figure 2.12 – Images du dessus de la falaise (a) avant eﬀondrement à l’instant t, (b) après
eﬀondrement à l’instant t+ dt, avec dt le pas de temps. Les (—) horizontaux délimitent les 3 zones




f sont les positions de la falaise dans les zones 1, 2 et 3, respectivement.
de l’image brute par l’image de fond permet d’éliminer ce gradient vertical de niveau de
gris (Fig. 2.10c).
Un seuillage par parties de l’image est eﬀectué (binarisation), d’abord sur la zone
contenant la falaise (Fig. 2.10d), puis sur toute l’image. Un ﬁltrage des bruits aléatoires
et des opérations morphologiques d’érosion et dilatation permettant de lisser le contour
détecté sont appliqués (Fig. 2.10e). Nous éliminons la pente solide pour extraire unique-
ment le sable et une fonction de détection du contour est ﬁnalement utilisée (Fig. 2.10f).
La superposition du contour de sable sur l’image brute est représentée sur la ﬁgure 2.11.
Ces opérations de traitement d’images sont eﬀectuées automatiquement sur une séquence
d’images. Les proﬁls détectés permettent ainsi de représenter l’évolution spatio-temporelle
de l’élévation de la surface de sable z en fonction de l’abscisse longitudinale x et du temps
t.
2.2.3.2 Mesure de dessus
L’acquisition d’images de la falaise vue de dessus permet d’identiﬁer directement sur
les images les instants où se produisent des évènements d’eﬀondrement et de mesurer la
forme du front de falaise dans la direction transversale.
Les évènements d’eﬀondrement peuvent être tridimensionnels, ainsi la position du front
de falaise xf varie transversalement (Fig. 2.9). Pour estimer le volume érodé et le recul de
la position moyenne de la falaise, nous subdivisons transversalement les images en trois
zones (Fig. 2.12). Deux zones de 3, 5 cm sont déﬁnies au niveau des deux parois du canal,
et une zone de 7 cm déﬁnit la moitié centrale du canal. Nous mesurons la position moyenne




f (Fig. 2.12a). Nous estimons enﬁn la














Si nous considérons la position du front de falaise x(j)f (t) (j = 1, 2, 3) à un instant t
dans la zone (j) (Fig. 2.12a), lorsqu’un évènement d’eﬀondrement se produit à un instant
t+ dt, avec dt le pas de temps (Fig. 2.12b), nous pouvons en estimer la profondeur L(j)eff =
x
(j)
f (t)− x(j)f (t+ dt) pour chacune des zones j = 1, 2, 3.




Figure 2.13 – Etapes de la détection de la surface libre. (a) Image brute, (b) image de fond, (c)
soustraction de l’image de fond par l’image brute, (d) seuillage par parties et binarisation, (e)
seuillage par parties et binarisation, (f) ﬁltrage des bruits aléatoires et opérations morphologiques
d’érosion et dilatation, contour détecté.
Nous pouvons ainsi déduire la profondeur d’un évènement d’eﬀondrement Leff et
comme cette profondeur varie transversalement, nous choisissons de la calculer par le












2.2.4 Mesure de la position de la surface libre
2.2.4.1 Traitement du signal des sondes capacitives
Une technique proposée par Mansard & Funke (1980) a été utilisée pour estimer le
ﬂux d’énergie de houle incidente et réﬂéchie à partir des mesures eﬀectuées avec les trois
sondes capacitives au large. La transformée de Fourier discrète permet d’évaluer une re-
présentation spectrale d’un signal aﬁn d’eﬀectuer une analyse fréquentielle précise. Aﬁn
d’augmenter la précision spectrale et donc de mieux localiser les maxima du spectre, nous
avons augmenté la taille des échantillons. Cela peut se faire par la technique du bourrage
de zéros (zero-padding), qui consiste à compléter le signal d’entrée par des zéros. Le nombre
de points d’analyse est donc augmenté, mais le nombre de points de signal utile reste le
même. L’analyse spectrale a été eﬀectuée sur des fenêtres glissantes de 2 minutes sur tout
le signal avec un pas de temps d’1 minute.
2.2.4.2 Traitement d’images
Le principe général du traitement d’images pour détecter le contour de l’élévation de la
surface libre est le même que celui pour détecter le contour de la surface de sable (Section
(2.2.3.1)). L’algorithme de traitement d’images pour détecter la surface libre est semblable
à celui de la détection de la surface de sable. Nous avons choisi de détecter l’interface entre
l’air et le système eau/falaise. Pour détecter cette interface, il est nécessaire de créer une
image de fond artiﬁcielle (Fig. 2.13b) aﬁn d’éliminer les sondes, la surface libre et la falaise
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Figure 2.14 – Image brute (haut) et contour de la surface libre détectée (bas).
Figure 2.15 – Image brute (haut) et proﬁls de la surface libre et du sable détectés (bas).
aﬁn d’accentuer le contraste avec l’image brute (Fig. 2.13a). L’image brute est ensuite
soustraite à l’image de fond (Fig. 2.13c). Comme l’eau est plus concentrée en sable près de
la falaise qu’au large, la surface libre près de la falaise est plus facilement détectée qu’au
large. Il est donc nécessaire de réaliser un seuillage par parties. Nous eﬀectuons d’abord
une binarisation par un fort seuillage de la zone au large pour augmenter le contraste et
mieux repérer la surface libre (Fig. 2.13d). Puis un seuillage moindre pour la partie conte-
nant la falaise (Fig. 2.13e). Aﬁn de minimiser la détection des sondes, nous leur appliquons
le plus faible seuillage. Les opérations morphologiques d’érosion et dilatation permettent
d’éliminer les sondes, puis nous appliquons les mêmes opérations que précedemment (ﬁl-
trage, opérations morphologiques, fonction de détection) (Fig. 2.13f). Une superposition
du contour détecté et de l’image brute est représentée sur la Figure 2.14.
Il est maintenant possible de mesurer l’évolution spatiale de la profondeur d’eau d(x)
du large à la falaise (Fig. 2.15) en utilisant les détections de contours de sable et de la
surface libre.
Grâce aux résultats du traitement d’images, nous estimons la hauteur moyenne des
vagues H(x) le long du canal entre la position de la limite supérieure et la position de
la limite inférieure de l’enveloppe de l’élévation de la surface libre. Cette enveloppe est
calculée par extraction, pour chaque abscisse, des extremums temporels de la surface libre
(Fig. 2.16 (- - -)).
48 CHAPITRE 2. DISPOSITIF EXPÉRIMENTAL ET PARAMÈTRES DE L’ÉTUDE
Figure 2.16 – Proﬁls moyennés en temps du sable (—) et de la surface libre (—)(haut). L’enve-
loppe des vagues (- - -) permet de représenter H(x) (bas). Les traits pleins verticaux délimitent
les zones de levée, de déferlement et de jet de rive.
Nous pouvons ainsi déterminer le point de déferlement comme étant le lieu du maxi-
mum de la hauteur des vagues Hb (Fig. 2.16).
L’augmentation de la hauteur des vagues H(x) du large vers la côte entre x = 55 cm et
x = 75 cm sur la ﬁgure 2.16 traduit la présence de jets secondaires (splash-up) générés par
le déferlement (plongeant dans ce cas), cette élévation peut être supérieure à la hauteur
de vagues au déferlement Hb.
La transition de la zone de déferlement à la zone de jet de rive est repérée par le point
à partir duquel la limite inférieure de l’enveloppe de la position de la surface libre est
confondue avec le proﬁl de sable. Le haut de la zone de jet de rive est situé à l’abscisse où
la hauteur des vagues s’annule, cependant ce point est diﬃcile à détecter avec précision
sur les proﬁls de H(x), il est donc détecté directement sur les images brutes.
La faible résolution temporelle des prises de vue nécessite de disposer d’un nombre
suﬃsant d’échantillons pour pouvoir mesurer avec précision l’enveloppe de la position de
la surface libre et la moyenne temporelle de la position de la surface libre.
2.3 Choix des paramètres de l’étude
Aﬁn de pouvoir modéliser en laboratoire le phénomène d’érosion d’une falaise, il faut di-
minuer les échelles temporelles et spatiales tout en s’assurant que les processus qui entrent
en jeu sont représentatifs de ce qui peut être observé dans la nature. Cette cohérence est
conditionnée par un dimensionnement pertinent du modèle, eﬀectué par conservation de
certains nombres sans dimension, garants de la similitude entre la nature et le modèle
physique. Le dimensionnement doit s’eﬀectuer à deux niveaux, à l’échelle de la falaise puis
à celle de l’hydrodynamique. Cependant, le nombre important de paramètres de l’étude ne
nous permet pas de satisfaire tous les paramètres adimentionnels qui assurent un bon di-
mensionnement du problème (Grasso et al. (2009)). Nous présentons et justiﬁons d’abord
le choix des paramètres de l’étude qui nous ont semblé pertinents pour étudier l’interac-
tion entre les vagues et le massif de sable. Nous présentons ensuite la situation naturelle
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Figure 2.17 – Schéma de l’expérience : xif et hif sont la position et la hauteur initiales du front
de falaise, xf (t) et hf (t) la position et la hauteur instantannées du front de falaise et xsf et hsf la
position et la hauteur stables du front de falaise. H(x, t), zf (x, t), λ(x, t) et η(x, t) sont la hauteur
des vagues, la profondeur d’eau, la longueur d’onde et l’élévation de la surface libre instantanées à
l’abscisse x.
à laquelle ce choix correspond par la vériﬁcation des lois de similitude. Finalement, nous
présentons les conditions des campagnes de mesures eﬀectuées.
2.3.1 Paramètres de l’étude
Une représentation schématique de l’expérience est donnée sur la Figure 2.17. L’origine
du repère (x, z) est situé en bout de canal côté lit sédimentaire (x = 0) au niveau de la
surface libre au repos z = 0. L’axe des ordonnées z est orienté vers le haut et l’axe des
abscisses x est dirigé du massif sédimentaire vers le large. La profondeur d’eau au repos d
est de 15 cm (Fig. 2.17).
Le problème que nous considérons présente de nombreux paramètres (Fig. 2.17) :
– Paramètres hydrodynamiques : la hauteur des vagues incidentes Hinc (que nous
noterons H par la suite), la période T et la profondeur d’eau d.
– Paramètres de la falaise de sable et du fond : la hauteur initiale de la falaise hif (que
nous noterons hf par la suite), déﬁnie comme étant la distance entre la surface libre
au repos (z = 0) et le sommet de la falaise, la position initiale de la falaise xif , la
pente du fond tan β, la densité ρm et le diamètre médian de grain D50 du matériau,
la teneur en eau w dans le massif, les contraintes de tension St et de cisaillement Ss
(ou cohésion c) et la tension superﬁcielle γ.
Nous avons choisi de ﬁxer la pente du fond tan β = 10%, la teneur en eau dans le
massif est ﬁxée pour un type de sable par le protocole de drainage du massif (elle a été
mesurée pour un sable de diamètre médian D50 = 0, 11 mm à w ≈ 20% sur la hauteur du
massif) et la position initiale de la falaise est ﬁxée à xif = 40 cm.
Nous pouvons contrôler la hauteur initiale de la falaise hif . Nous pouvons mesurer la
position et la hauteur instantannées de la falaise à un instant t xf (t) et hf (t), nous
pouvons également déterminer la position et la hauteur stables de la falaise xsf et hsf , ainsi
que l’instant ts de cette stabilisation.
Dans un premier temps, l’objectif est d’estimer l’inﬂuence du forçage hydrodynamique
sur la dynamique du système. Nous avons donc besoin d’identiﬁer des paramètres perti-
nents pour étudier le recul de la falaise et caractériser la morphologie du fond. L’érosion
des falaises est fortement liée à l’énergie des vagues en pied de falaise et le ﬂux d’énergie
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Figure 2.18 – Diagramme des régimes de houle accessibles dans le canal dans le plan (F , ξ). Les
isopériodes de T = 0, 5 s à T = 1, 3 s (avec un pas de 0, 1 s) et les isoamplitudes de H = 3 cm à
H = 6 cm (avec un pas de 1 cm) sont représentées (—). Les limitations (— et ...) sont imposées
par le canal à houle. Celle en pointillés est approximative, elle limite une zone à basses fréquences
et faible amplitude des vagues, cette zone ne sera pas exploitée.
des vagues incidente Finc semble être un paramètre pertinent. Le ﬂux d’énergie d’une houle





où ρ est la densité de l’eau et Cg est la vitesse de groupe des vagues. Par la suite, nous
noterons la hauteur et le ﬂux d’énergie des vagues incidentes H = Hinc et F = Finc.
L’énergie des vagues qui érode le pied de la falaise dépend de la transformation de
la houle le long du proﬁl du fond, en particulier de sa dissipation. Cette dissipation va
dépendre du type de déferlement, et le paramètre de similitude de surf ξ (Eq. 1.5) permet
de le déterminer.
Nous choisirons donc ces 2 paramètres (F , ξ) pour caractériser le forçage de houle
et estimer leur inﬂuence sur le type de morphologie du fond et sur l’érosion du front de
falaise. Les gammes de ces paramètres, dont les limites sont ﬁxées par les caractéristiques
du canal, sont représentés sur la Figure 2.18.
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Sables D50 ρs ws c Composition
(μm) (g/cm3) (cm/s) (Pa)
S110 110 2,65 0,79 ∼ 820-2060 silice
C412 412 2,76 5,45 ∼ 280-550 calcite
S276 276 2,65 3,24 ∼ 410-820 silice
S475 475 2,65 6,04 ∼ 240-470 silice
Table 2.1 – Caractéristiques des diﬀérents types de sable utilisé.
2.3.2 Choix du matériau de la falaise
En ce qui concerne la falaise, nous devons faire un compromis entre la représentativité
de la dynamique de la falaise et celle du fond à l’avant de la falaise. Damgaard & Dong
(2004) ont réalisé une expérience de recul de falaise sur une échelle de temps de quelques
heures. La falaise était composée de sable grossier (D50 = 0.23 mm) ou d’un mélange de
sable grossier et d’argile, le tout mélangé à de l’eau. Ce type de mélange semble assez bien
convenir pour pouvoir reproduire et observer l’érosion de falaise par la houle. Nous avons
donc choisi d’utiliser du sable grossier pour modéliser la falaise.
Nous avons utilisé quatre types de sable que nous appelerons C412, S110, S276 et S475.
La première lettre correspond à la composition du sable (C pour calcite et S pour silice)
et le chiﬀre qui suit représente le diamètre médian des grains D50 en μm. La Table (2.1)
présente les caractéristiques de ces quatre sables, leur composition, leur taille de grain D50,
leur densité ρs et leur vitesse de chute ws. La densité des sables C412 et S110 a été mesurée
avec un pycnomètre automatique à hélium. Un granulomètre laser a permis de mesurer la
distribution de leurs tailles de grain (Fig. 2.19a,b). La densité et la distribution des tailles
de grain des sables S276 et S475 ont été fournies par le fournisseur (Fig. 2.19c,d).
La représentation précédente (ξ vs F ) caractérise les régimes de la houle incidente, elle
ne permet donc pas de prendre en compte l’inﬂuence des caractéristiques du sable. Deux
paramètres hydro-sédimentaires adimensionnels peuvent être introduits, le paramètre de
Shields Θ (Eq. 1.6) et le nombre de Dean Ω (Eq. 1.7). Le paramètre de Shields Θ
caractérise la capacité du ﬂuide à mettre en mouvement le sédiment par cisaillement, et le
nombre de Dean Ω indique si un grain de sédiment est mobilisé par le mouvement vertical
de la houle.
2.3.3 Modélisation physique
Pour simuler un système représentatif du cas naturel, le dimensionnement de modèles
à échelle réduite doit satisfaire trois critères de similitude : la similitude géométrique,
cinématique et dynamique.





X∗ peut ainsi représenter un rapport d’échelles géométrique, des temps, des densités, des
vitesses, des accélérations ou des contraintes.
Le critère de similitude géométrique implique la conservation de l’échelle géométrique
L∗.
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(a) (b)
(c) (d)
Figure 2.19 – Coubres granulométriques des sables (a) S110 (D50 = 0, 11 mm), (b) C412 (D50 =
0, 41 mm), (c) S276 (D50 = 0, 28 mm) et (d) S475 (D50 = 0, 48 mm). Les sables S110 et C412
ont été mesurés à l’aide d’un granulomètre laser, les courbes des sables S276 et S475 proviennent
du fabricant.
Le critère de similitude cinématique apparaît dans les quantités de vitesse v et d’ac-
célération a en fonction de l’échelle géométrique L∗ et de l’échelle des temps T ∗ telles
que :
v∗ = L∗T ∗−1 , a∗ = L∗T ∗−2 (2.5)
Le critère de similitude dynamique intervient notamment dans l’expression du rapport
des contraintes faisant intervenir les rapports de densité ρ∗, gravité g∗ et longueur L∗ :
σ∗ = L∗ρ∗g∗ (2.6)
Comme nos expériences se font dans le champ de gravité normal, le rapport de gravité
g∗ vaut 1. De plus, la densité du matériau utilisé est proche de celle de la nature (ρ∗ ≈ 1).
L’équation précédente peut alors se simpliﬁer et s’écrit :
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Paramètres Modèle Nature
dimensionnels falaise de sable humide falaise rocheuse
H (m) ≤ 0.06 ≤ 6
T (s) 0.5-2 5-20
λ(m) 0.38-1.61 38.4-161.1
d (m) 0.15 15
hf (m) 0.05-0.15 5-15
c (kPa) 0.23-1.1 23-110
Lenc (m) (tension) 0.01-0.04 0.99-3.74
Lenc (m) (cisaillement) 0.01-0.06 1.17-5.61
Table 2.2 – Paramètres dimensionnels de l’étude du modèle et de la nature selon les lois d’échelle
choisies.
σ∗ = L∗ (2.7)
Le rapport des contraintes entre le modèle et la nature doit donc être égal au rapport
des longueurs caractéristiques entre le modèle et la nature. La résistance de la falaise du
modèle est donc autant réduite par rapport à la nature que les longueurs géométriques du
problème.
Le dispositif expérimental restreint la gamme des paramètres de houle (H,T ), ce sont
donc ces paramètres qui ﬁxent l’échelle géométrique et temporelle. La période de houle
TM disponible est comprise entre 0, 5 s et 2 s. Dans la nature, la période des vagues TN
est environ 10 fois plus élevée, nous considérons donc que le rapport d’échelle de temps
vaut T ∗ = 10−1.
Nous avons choisi une profondeur d’eau d = 15 cm, ce qui correspond à une hauteur
des vagues HM limitée à 6 cm par la consigne du batteur à houle. Dans la nature, les
vagues ont une hauteur de l’ordre de quelques mètres, il y a donc un facteur 50 entre les
deux échelles de longueurs. Nous considérons que le rapport d’échelles géométriques vaut
L∗ = 10−2.
En se reposant sur les paramètres de houle limités par le dispositif expérimental, nous
obtenons donc que le rapport de longueur caractéristique est L∗ = 10−2 et celui de temps
caractéristique est T ∗ = 10−1.
A partir de ces considérations, nous allons appliquer ces rapports d’échelles L∗ et T ∗
pour savoir si ils sont pertinents pour reproduire la dynamique d’érosion de falaise et la
morphodynamique du fond.
Nous avons choisi de ﬁxer la profondeur d’eau à dM = 15 cm, et d’après le rapport
d’échelles géométriques, cela correspondrait à une profondeur d’eau dans la nature de
dN = 15 m. La gamme de hauteurs de falaise considérées est 5 cm ≤ hMf ≤ 15 cm, ce qui
correspond à des falaises de hauteur faible 5 m ≤ hNf ≤ 15 m.
Dans la nature, l’échelle caractéristique de longueur de la plateforme sableuse, c’est-
à-dire la distance entre le trait de côte et l’escarpement de la plateforme sableuse, est de
l’ordre de la centaine de mètres. Dans notre modélisation physique, cette échelle est de
l’ordre du mètre, ce qui est cohérent avec le rapport d’échelles géométriques (L∗ = 10−2).
La cohésion solide d’une falaise naturelle est modélisée ici par une cohésion capillaire.
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Les sables utilisés dans cette étude sont des sables grossiers, et la cohésion d’un sable
grossier humide cM a été estimée entre 230 Pa et 1100 Pa (LeCossec (2010)). Nous l’es-
timons à partir de l’équation ( 1.4) pour les diﬀérents sables utilisés entre environ 240 Pa
et 2060 Pa selon le diamètre du grain (Table 2.1). Si nous ne considérons pas le sable le
plus ﬁn (S110), la cohésion estimée est comprise entre 240 Pa et 820 Pa, soit du même
ordre que l’estimation de LeCossec (2010).
Comme le rapport des contraintes entre le modèle et la nature σ∗ est égal à l’échelle
géométrique L∗ (Eq. 2.7), la cohésion de la falaise modélisée correspond à une cohésion
dans la nature 100 fois plus grande, c’est-à-dire 23 kPa ≤ cN ≤ 110 kPa. Cette gamme
correspond à des falaises peu consolidées de type argileuses et/ou sableuses. Notre modé-
lisation représente donc des falaises peu consolidées de faibles hauteurs. En supposant que
la valeur de la résistance du matériau à la tension est approximativement égale à la moitié
de la cohésion (résistance au cisaillement) St = c/2 (Sitar et al. (1980)), nous pouvons
estimer la profondeur critique de l’encoche Lcenc avant un évènement d’eﬀondrement en
tension (Eq. 1.1). Nous pouvons également l’estimer pour un évènement d’eﬀondrement
par cisaillement (Eq. 1.2, Ss = c). La gamme de valeurs de ces profondeurs critiques de
l’encoche est calculée pour une densité apparente du matériau estimée à ρm = 2, 0 g/cm3
(Table 2.2). Nous remarquons que le rapport de ces profondeurs entre le modèle et la
nature est égal à l’échelle géométrique L∗ pour les deux types d’eﬀondrements. Nous pou-
vons observer que les valeurs de ces profondeurs du modèle (ou de la nature) sont du
même ordre. Cependant l’expression de la profondeur critique de l’encoche Lcenc avant un
eﬀondrement par cisaillement montre que Lcenc est indépendante de la hauteur de falaise
hf . Par contre, pour un eﬀondrement en tension, l’expression de la profondeur critique de
l’encoche Lcenc montre une dépendance en h1/2f . Nous analyserons donc dans quel type les
évènements d’eﬀondrement se situent nos expériences.
Le mouvement des vagues peut être caractérisée par deux nombres sans dimension, le
nombre de Froude et le nombre de Reynolds qui font intervenir les paramètres hydrody-
namiques.







où ω = 2π/T est la pulsation des vagues. Le nombre de Froude caractérise le rapport entre
la vitesse du ﬂuide et la célérité des ondes longues en eaux peu profondes. Deux régimes
d’écoulement peuvent être identiﬁés, pour Fr ≤ 1, le régime est ﬂuvial et pour Fr ≥ 1 le
régime est torrentiel.
La similitude du nombre de Froude (Eq. 2.8) entre le modèle et la nature implique que




Notre choix de rapports d’échelles L∗ = 10−2 et T ∗ = 10−1 satisfait donc la conserva-
tion du nombre de Froude, sa valeur n’excède pas 0, 22 (Table 2.3).
Le nombre de Reynolds qui représente le rapport des phénomènes inertiels sur les





où Ap l’excursion d’une particule par la houle au fond avec, pour une houle linéaire :
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Paramètres Modèle Nature
adimentionnels
Fr ≤ 0.22 ≤ 0.22
Re(×103) ≤ 56.5 ≤ 56500
Θ ≤ 0.82 ≤ 23.87
ξ ≥ 0.32 ≥ 0.32
Ω ≤ 10.8 ≤ 108




2 sin kd (2.11)
avec k le nombre d’onde.
La similitude du nombre de Reynolds (Eq. 2.10) entre le modèle et la nature implique
que T ∗ = (L∗)2. Il est clair que la conservation du nombre de ReynoldsRe n’est pas vériﬁée.
Les nombre de Froude Fr et de Reynolds Re ne peuvent être conservés qu’à l’échelle 1. La
gamme des valeurs du nombre de Reynolds que nous obtenons est plus faible d’un rapport
103 (Table 2.3), l’écoulement est donc moins turbulent que dans la nature.
De même, le paramètre de Shields Θ (Eq. 1.6) n’est pas conservé, le sable grossier
ne nous permet pas d’avoir un régime de transport de sédiment de mise en suspension
correspondant à la nature notamment au déferlement et dans la génération du jet de rive.
Le paramètre de Shields est réduit d’un rapport 30 (Table 2.3).
D’autres études ont montré que la modélisation physique de la morphodynamique de
plage à échelle réduite ne permet pas de satisfaire la similitude simultanée de tous les
paramètres adimensionnels qui régissent l’hydrodynamique et le transport sédimentaire.
D’après Dean & Dalrymple (2001), les modèles morphologiques peuvent seulement être
basés sur la similitude des paramètres de Froude Fr et de Dean Ω. Les échelles géométrique
L∗ et temporelle T ∗ déterminées ci-dessus vériﬁent la similitude du nombre de Froude Fr.
Cependant pour satisfaire celle du nombre de Dean Ω pour du sable grossier à densité, et
donc vitesse de chute, nous devons vériﬁer que T ∗ = L∗. En fait pour conserver le nombre
de Dean, du sédiment à faible densité est généralement utilisé (Grasso et al. (2009)). Dans
notre cas, le fait d’utiliser du sable à densité similaire à du sable naturel conduit à un
nombre de Dean Ω faible (Table 2.3) mais reste dans une gamme de valeurs satisfaisantes
permettant d’obtenir une variété de types de morphologie.
Le paramètre de similitude de “surf” ξ (Eq. 1.5) peut inﬂuencer la morphodynamique
du fond. Pour conserver ce paramètre, la pente du fond entre le modèle et la nature doit
être conservée, cependant cette pente va être modulée par l’auto-organisation du fond
sableux. Comme le nombre de Dean Ω, les valeurs de ce paramètre de similitude de “surf”
ξ reste néanmoins dans une gamme suﬃsante pour notre modélisation.
2.4 Campagnes de mesures
Nous présentons maintenant le protocole de mise en place de la falaise dans le canal à
houle et les conditions des diﬀérentes campagnes de mesures eﬀectuées.
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Figure 2.20 – Photos (a) de la mise en place de la falaise, la plaque limitant le massif est visible
à droite de la main. Photos latérales (b) après les coupes horizontale et verticale de la falaise et (c)
avant la mise en marche du batteur à houle.
2.4.1 Mise en place de la falaise
Le protocole pour construire la falaise de sable humide est toujours le même pour
l’ensemble des expériences :
1. le canal est entièrement rempli d’eau ;
2. une plaque verticale est disposée à x ≈ 60 cm et le sable est immergé sur la pente
rigide entre le bout du canal x = 0 cm et la plaque (Fig. 2.20a). La plaque permet
de mouler le sable pour éviter qu’il s’eﬀondre ;
3. une coupe horizontale est eﬀectuée pour ﬁxer la hauteur de falaise hf désirée ;
4. le canal est vidé très lentement (vitesse de vidange du canal de l’ordre de 5mm/min)
de façon à drainer le massif de sable (∼ 30-60min) ;
5. une fois le matériau émergé, la plaque verticale est enlevée et une coupe verticale
est eﬀectuée à x = 40 cm de façon à obtenir une position initiale du front de falaise
constante (xif = 40 cm) (Fig. 2.20b) ;
6. au bout d’environ 2 h de drainage, le canal est rempli à d = 15 cm, la base de la
falaise est submergée et une encoche initiale apparaît pendant le remplissage par
perte de cohésion (Fig. 2.20c), puis le générateur de vague est aussitôt activé.
2.4.2 Organisations pratiques
Nous présentons ici les conditions des campagnes de mesures eﬀectuées, les diﬃcultés
rencontrées et les solutions apportées.
La première campagne de mesures s’est eﬀectué dans le Hall Castex de l’IMFT (Fig.
2.21a). Cette campagne s’est déroulée en Janvier 2009, soit quelques mois après le début
de la thèse. Elle a fait l’objet de la mise en place du dispositif expérimental et de mesures.
Cela nous a permis d’examiner les diﬀcultés que l’on pouvait rencontrer. La première des
diﬃcultés fût de bien disposer la caméra qui prenait les acquisition de dessus. En eﬀet, cette
caméra ne devait pas être dans le champ d’acquisition de l’autre caméra. Mais la principale
diﬃculté était la présence de la lumière du jour dans le Hall (mur et plafond) qui rayonnait
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(a)
(b)
Figure 2.21 – Dispositif expérimental dans l’“ancien” Hall Castex des campagnes (a) 1, 2 et (b)
3.
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Figure 2.22 – Dispositif expérimental de la campagne 4 dans le bâtiment Camichel. Le convergent
de la tuyère de la souﬄerie est visible au dessus du canal.
dans l’eau du canal. Cela changeait les niveaux de gris des images acquises, nous avons
donc disposé un tissu noir sur le dessus du canal pour éviter cette variation (Fig. 2.21a).
De plus, un éclairage par néon dans le Hall était situé à l’arrière de la caméra latérale,
dans l’axe entre la paroi de visualisation du canal et la caméra. Ces éclairages parasites
ont engendré des reﬂets sur la paroi de visualisation de canal. Un panneau à l’arrière de
la caméra des acquisitions latérales a été disposé pour limiter cet eﬀet indésirable.
La deuxième campagne de mesures s’est faite à la suite de la première en Février 2009.
Cette campagne était la seule qui avait pour but de réaliser des acquisitions d’images à
haute fréquence d’acquisition. Les diﬃcultés liées à un contrôle diﬃcile de l’éclairement
étaient les mêmes que la campagne précédente.
La troisième campagne s’est déroulée pendant l’été 2009. Une cage a été recouverte de
tissu noir, et des ouvertures ont été faites pour les champs d’acquisition des deux caméras
pour éviter les problèmes de reﬂets sur la paroi du canal (Fig. 2.21b). De plus, la caméra
latérale a été aussi protégée de la lumière grâce à une bâche noire. Cependant, la lumière
était plus intense et le jour durait plus longtemps. Et malgré la présence de la cage et de
la création de fenêtres de visualisation, la lumière rayonnait du plafond du Hall à travers
la fenêtre supérieure directement sur la paroi de visualisation du canal. Nous avons donc
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Figure 2.23 – Dispositif expérimental des campagnes 5 et 6 dans le “nouveau” Hall Castex.
rajouté un “auvent” de tissu noir.
Suite à cette campagne, des travaux de rénovation ont été réalisés dans le Hall Castex
pendant près d’une année. Le canal a donc été déplacé dans le bâtiment Camichel. Le
canal fait près de 5 mètres et nous devions avoir une distance suﬃsante pour disposer
les caméras et la source lumineuse, cependant l’espace était restreint. L’idée retenue fût
d’utiliser l’espace disponible sous l’entrée de la grande souﬄerie comme champ de vision.
Le canal fût donc disposé parallèlement à la grande souﬄerie d’un côté, et les caméras
de l’autre côté (Fig. 2.22). La distance entre la caméra latérale et le canal était malgré
tout plus faible que pour les campagnes antérieures. J’ai réalisé la quatrième campagne
de mesures dans ces conditions lors de l’été 2010. Dans ce lieu, nous étions moins exposés
à la lumière, le seul inconvénient fût de ne pas pouvoir eﬀectuer d’expériences lorsque la
grande souﬄerie était en marche (un jour par semaine).
Les travaux du Hall Castex terminés, nous avons ainsi déplacé une dernière fois le
dispositif dans le nouveau Hall (Fig. 2.23). Les cinquième et sixième campagnes y ont été
réalisées au début de l’hiver 2010 et au début du printemps 2011, et aucune complication
n’a été constatée.
Le type de matériel de visualisation utilisé et les paramètres étudiés pour chacune des
campagnes de mesures sont décrits dans la Table 2.4.
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Campagnes Dates Paramètres Caméra Caméra Lieux
étudiés latérale dessus
(F , ξ) PCO PCO “Ancien”
1 19/01/2009 hf 2000 2000 Hall
30/01/2009 V es (2048× 2048) (2048× 2048) Castex
(F , ξ) PCO PCO “Ancien”
2 09/02/2009 1200 hs 1200 hs Hall
16/02/2009 (1280× 1024) (1280× 1024) Castex
(F , ξ) PCO PCO “Ancien”
3 16/06/2009 hf Sensicam Sensicam Hall
28/07/2009 D50 (1280× 1024) (1280× 1024) Castex
(F , ξ) PCO PCO
4 02/06/2010 hf 2000 Sensicam Bâtiment
11/09/2010 D50 (2048× 2048) (1280× 1024) Camichel
(F , ξ) PCO PCO “Nouveau”
5 30/11/2010 hf 2000 Sensicam Hall
02/02/2011 D50 (2048× 2048) (1280× 1024) Castex
(F , ξ) PCO PCO “Nouveau”
6 07/03/2011 D50 2000 Sensicam Hall
07/04/2011 d(t) (2048× 2048) et Pixelﬂy Castex
(1280× 1024)
Table 2.4 – Caractéristiques des campagnes de mesures, types de caméras utilisés et paramètres
étudiés.
3Recul de la falaise
Dans ce chapitre, nous cherchons à savoir comment une falaise recule sous un certainforçage de houle. Dans le but de mieux comprendre le comportement de la falaise
soumise à un régime de houle constant, nous voulons savoir si la profondeur des évène-
ments d’eﬀondrement Leff est inﬂuencée par le forçage de houle (F , ξ). Ce qui peut nous
permettre d’identiﬁer si les évènements d’eﬀondrement sont provoqués par cisaillement ou
en tension.
Les mécanismes d’érosion de la falaise dans la phase initiale sont d’abord analysés.
Nous étudions ensuite l’inﬂuence du forçage de houle (F , ξ) sur l’évolution temporelle
de la position de la falaise xf (t) et sur la vitesse moyenne de recul de la falaise. Nous
mesurons la profondeur moyenne des évènements d’eﬀondrement Lmeff que nous analysons
en fonction du forçage de houle (F , ξ). Nous mesurons également la profondeur critique de
l’encoche Lcenc et la hauteur critique de falaise hcf avant un eﬀondrement aﬁn d’en déduire
une estimation de la cohésion de la falaise c. Le but est également de savoir si l’érosion de
la falaise est plus important avec une falaise de sable ﬁn ou grossier. Nous analysons donc
l’eﬀet de la taille de grain du sable D50 qui compose la falaise sur l’évolution temporelle
de la position de la falaise xf (t) et sur le recul de la falaise Rf . Pour savoir si une falaise
composée de sable plus ﬁn est plus résistante, nous mesurons la profondeur moyenne des
évènements d’eﬀondrement Lmeff en fonction de la taille de grain du sable D50.
3.1 Erosion de la falaise dans la phase initiale
Au début de chaque expérience, les mécanismes d’érosion de la falaise sont diﬀérents
de ceux de la continuation de l’expérience. Il existe une période transitoire de quelques
minutes où l’impact des vagues sur la falaise est diﬀérent jusqu’à ce qu’une quantité suﬃ-
sante de sédiment érodé soit redistribuée devant la falaise. Ces diﬀérents mécanismes sont
représentés sur la Figure 3.1.
Avant le début d’une expérience, le canal à houle est rempli au niveau d’eau désiré
et le sable de la partie de la falaise immergée perd la cohésion et atteint son angle de
repos, ce qui entraîne l’apparition d’une encoche. La partie supérieure de la falaise est
donc en porte-à-faux (Fig. 3.1a). Lorsque le batteur est activé, les premières vagues sont
des ondes longues, c’est-à-dire que la hauteur des vagues est très petite devant la longueur
d’onde H << λ. Puis, au bout de 4 ou 5 vagues, le régime est établi. Pendant la première
phase, comme les premières vagues sont des ondes longues, elles ne déferlent pas et elles se
réﬂéchissent en majorité sur la falaise (Fig. 3.1b). Les vagues ne déferlent pas, la falaise est
érodée par perte de la cohésion du matériau au niveau de la partie supérieure de l’encoche.
Lorsque le forçage de houle est bien établi, les vagues ont tendance à déferler au niveau
du pied de la falaise (Fig. 3.1c). Les vagues arrachent du sédiment de l’encoche par dessous,
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Figure 3.1 – Visualisations latérales de la falaise par vidéo rapide pour un forçage de houle (F , ξ) ≈
(1, 1 W/m; 0, 4). (a) t = 0 s, (b) t = 2, 5 s, (c) t = 4, 4 s, (d) t = 4, 5 s, (e) t = 6, 7 s, (f)
t = 15, 2 s, (g) t = 17, 4 s, (h) t = 23, 7 s.
souvent de manière très puissante car l’énergie des vagues n’est pas dissipée, il y a érosion
directe par enroulement de bas en haut (Fig. 3.1d). La hauteur de l’encoche est plus
importante que sa profondeur (Fig. 3.1c, hauteur de 5 cm et profondeur de 4 cm). Les
vagues réﬂéchies interagissent avec les vagues incidentes et vont éventuellement accentuer
leur tendance à déferler.
Les vagues vont continuer à s’enrouler dans l’encoche jusqu’à ce qu’un évènement
d’eﬀondrement se produise (Fig. 3.1e). La partie surplombante de la falaise se déforme et
des ﬁssures apparaissent au sommet de la falaise jusqu’à ce que le bloc bascule en avant,
ce qui est caractéristique d’un eﬀondrement en tension.
Les trois ou quatre vagues suivantes érodent entièrement les débris de falaise qui sont
redistribués sur la plateforme solide. L’apport sédimentaire généré par l’eﬀondrement pro-
voque le déferlement des vagues un peu plus au large de la falaise. Les vagues déferlantes
génèrent des jets secondaires qui peuvent impacter la falaise ou engendrer des fronts turbu-
lents qui érodent le pied de la falaise, une encoche est ainsi créée de hauteur (≈ 3 cm) plus
faible que sa profondeur (≈ 4 cm) (Fig. 3.1f). Les évènements d’eﬀondrement qui suivent
libèrent du sédiment supplémentaire qui nourrit le fond sableux (Fig. 3.1g). Les vagues
déferlent alors plus au large et leur énergie est de plus en plus dissipée. La morphologie du
fond est alors sculptée par les vagues et le pied de la falaise est impacté par le jet de rive
(Fig. 3.1h). Ce dernier mécanisme perdure jusqu’à la stabilisation du système, c’est-à-dire
lorsque la falaise n’est plus érodée.
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Figure 3.2 – Régimes de houle étudiés dans le plan (F , ξ). Les lignes (—) verticales correspondent
à F = 0, 7 W/m et F = 1, 1 W/m et les lignes (—) horizontales à ξ = 0, 40 et ξ = 0, 51.
3.2 Influence du forçage des vagues sur le recul de
falaise
Pour étudier l’inﬂuence des vagues sur l’érosion de la falaise, nous utilisons en premier
lieu le sable de référence C412. L’inﬂuence de la taille de grain est étudiée dans la section
3.3. Nous travaillons dans le plan (F , ξ), où F est le ﬂux d’énergie des vagues incidentes
au large et ξ est le paramètre de similitude de “surf” (Fig. 3.2). Nous analysons l’inﬂuence
de chacun de ces paramètres sur l’évolution temporelle de la position du front de falaise
xf (t), sur le recul de la falaise stabilisée Rsf et sur la vitesse moyenne de recul de la fa-
laise vmr . Les profondeurs caractéristiques d’eﬀondrement Leff sont également discutées
en fonction du forçage de houle (F , ξ). Nous analysons également la profondeur caracté-
ristique de l’encoche Lenc avant un évènement d’eﬀondrement en fonction de la profondeur
de l’eﬀondrement Leff et de la hauteur instantannée de falaise hf (t).
3.2.1 Erosion de la falaise
Dans un premier temps, nous déﬁnissons les expressions du recul de la falaise instan-
tannée Rf (t) et stabilisée Rsf :
Rf (t) = xf (t)− xf (t+ dt) (3.1)
Rsf = x
s
f − xif (3.2)
avec dt le pas de temps du recul, xif la position initiale, xsf la position stabilisée et xf (t)
la position instantannée de la falaise.
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(a) (b) (c)
Figure 3.3 – Exemple de l’évolution temporelle de la position du front de falaise xf (t) pour (a)
0 ≤ t ≤ 9 min, (b) 0 ≤ t ≤ 5 h, (c) 0 ≤ t ≤ 20 h.








ts − ti (3.4)
avec ti l’instant initial, et ts l’instant lorsque la falaise est stabilisée.
Nous analysons maintenant un exemple d’évolution temporelle de la position de la
falaise xf (t). Nous pouvons observer sur la Figure 3.3a que pendant les premiers instants
des expériences, les reculs instantannés de la falaise Rf (t) sont nombreux. Ces reculs
correspondent à des évènements d’eﬀondrement, nous pouvons en observer cinq en moins
de 7 min d’expérience (Fig. 3.3a). Nous pouvons observer sur la Figure 3.3b que pendant
les quatre premières heures, la fréquence des évènements d’eﬀondrement diminue au cours
du temps et tend vers 0. Le recul de la falaise Rf s’atténue au ﬁl de l’expérience jusqu’à
ce qu’il soit stoppé car il n’y a plus d’évènements d’eﬀondrement. La position de la falaise
xf tend à se stabiliser dans le temps, nous observons sur la Figure 3.3c que la position de
la falaise xf n’évolue plus entre t ≈ 3 h et t ≈ 8 h. Puis, un évènement d’eﬀondrement se
produit et la position de la falaise est stabilisée xsf .
Nous avons réalisé quatre expériences à même forçage des vagues (F , ξ) =
(1, 1 W/m; 0, 40) pour analyser la variabilité de la position de la falaise xf (t) et pour
savoir si le recul de la falaise stabilisée est le même. Pour ces quatre expériences, la posi-
tion de la falaise xf (t) a la même évolution (Fig. 3.4). Cependant, nous pouvons observer
que les instants des évènements d’eﬀondrement sont diﬀérents, notamment l’instant de la
stabilisation de la falaise ts. Par exemple, nous pouvons voir sur la Figure 3.4 que pour
(F , ξ) = (1, 14; 0, 40), la falaise se stabilise rapidement (ts ≈ 3, 4 h), par contre pour
(F , ξ) = (1, 23; 0, 39), la falaise est stabilisée pour ts ≈ 20 h. Néanmoins, la variabilité
temporelle de cette position xf (t) n’excède pas 3,7 cm. De plus, cette variabilité est
proche de celle du ﬂux d’énergie des vagues F (de l’ordre de 10%). Nous vériﬁons donc la
reproductibilité de l’évolution de la position de la falaise xf (t) pour un forçage de houle
donné.
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Figure 3.4 – Evolution temporelle de la position de la falaise xf pour quatre expériences à même
forçage de houle (F , ξ).
Aﬁn de s’aﬀranchir des eﬀondrements qui introduisent des singularités dans le pro-
cessus, nous cherchons à approcher les courbes de recul par un modèle de décroissance
exponentielle de la forme :
xf (t) = k1 exp (−t/τ ) + k2 (3.5)
où k1, k2 et τ sont les paramètres que nous optimisons par la méthode des moindres
carrées. τ représente un temps caractéristique de recul de la position de la falaise xf .
k2 correspond à la position de la falaise xf (t) lorsque t tend vers +∞, c’est-à-dire qu’il
représente la position stable de la falaise xsf . k1 + k2 correspond à la position de la falaise
xf (t) lorsque t = 0.
Les courbes d’interpolation de ce modèle optimisé sont représentées pour chacune des
quatre expériences à même forçage de vagues (F , ξ) = (1, 1 W/m; 0, 40) sur la Figure 3.5.
Nous pouvons observer que le paramètre k1 est quasiment égal pour les quatre cas
(k1 ≈ 7, 9− 9 cm), il en est de même pour le paramètre k2 (k2 ≈ 16, 8− 18, 7 cm). La
valeur de la somme k1 + k2 est constante pour les quatre expériences et vaut k1 + k2 ≈
25, 2− 26 cm. Cette valeur est très diﬀérente de la position initiale de la falaise xif = 40 cm,
elle correspond à un recul de la falaise Rf ≈ 14 cm. Ce qui pourrait signiﬁer que tant que
le recul de la falaise Rf est inférieur à 14 cm, ce sont les mécanismes initiaux du processus
d’érosion de falaise qui agissent. C’est-à-dire pendant la période transitoire où les vagues
déferlantes impactent le pied de la falaise et érode l’encoche par enroulement des vagues de
bas en haut (Section 3.1). Le volume de sable sur la plateforme solide est faible, l’énergie
des vagues est donc peu dissipée et le recul de la falaise Rf est très rapide. Puis lorsque le
recul de la falaise Rf est supérieur à 14 cm, le volume de sable érodé est plus important et
ainsi le volume de la plateforme sableuse développée dissipe suﬃsamment l’énergie de la
houle pour que le mécanisme d’érosion par jet de rive perdure jusqu’à la ﬁn de l’expérience.
Le temps caractéristique τ est assez proche pour trois des quatre expériences (τ ≈
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(a) (b)
(c) (d)
Figure 3.5 – Evolution temporelle de la position de la falaise xf (t) (—) et courbe d’interpolation
d’équation xf (t) = k1 exp (−t/τ ) + k2 (- - -). (a) (F , ξ) = (1, 09; 0, 40), (b) (F , ξ) = (1, 14; 0, 40),
(c) (F , ξ) = (1, 17; 0, 39), (d) (F , ξ) = (1, 23; 0, 39).
1, 6− 1, 8 h (Fig. 3.5a, b, d). Cependant, il vaut près du double τ ≈ 3 h pour l’expérience
à forçage de houle (F , ξ) = (1, 17; 0, 39) (Fig. 3.5c). Cette diﬀérence proviendrait du
temps tardif d’occurence de l’ultime eﬀondrement pour t ≈ 6 h (Rf ≈ 2, 5 cm où dt
représente le temps de l’eﬀondrement) (Fig. 3.5c). Cependant, deux expériences présentent
des eﬀondrements de petite tailles pour des temps plus grands (Fig. 3.5a, t ≈ 9 h ; Fig.
3.5d, t ≈ 20 h).
Si nous considérons donc l’instant teff du dernier eﬀondrement de taille importante
de chacune des quatre expériences, il semble que le temps caractéristique τ correspondant
soit de l’ordre de la moitié de cet instant teff .
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(a) (b)
Figure 3.6 – Evolution temporelle de la position de la falaise xf (t) en fonction de ξ pour : (a)
F = 0, 7 W/m et (b) F = 1, 1 W/m.
(a) (b)
Figure 3.7 – (a) Recul de la falaise stabilisée Rsf et (b) vitesse moyenne de recul de la falaise
vmr en fonction de ξ pour F = 0, 7 W/m et F = 1, 1 W/m. La valeur vmr ) = 224 cm/h pour
(F , ξ) = (1, 1; 0, 67) n’est pas représentée.
3.2.1.1 Influence du paramètre de similitude de “surf” ξ
Nous analysons maintenant l’inﬂuence du paramètre de similitude de “surf” ξ en le
faisant varier entre ξ = 0, 34 et ξ = 0, 79 pour deux valeurs du ﬂux d’énergie données.
Nous analysons l’évolution temporelle de la position de la falaise xf (t) pour diﬀérentes
valeurs du paramètre de similitude de “surf” ξ. Nous comparons ensuite les reculs de la
falaise stabilisée Rsf et les vitesses moyennes de recul vmr de la falaise en fonction de ξ.
Les évolutions de la position de la falaise xf (t) en fonction de ξ pour F = 0, 7 W/m
sont représentées sur la Figure 3.6a. Nous pouvons observer que la position de la falaise
xf (t) évolue de la même façon quelle que soit la valeur de ξ (ξ = 0, 39, ξ = 0, 51, ξ = 0, 79),
ξ ne semble donc pas avoir d’inﬂuence.
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(a) (b)
Figure 3.8 – Evolution temporelle de la position de la falaise xf (t) en fonction de F pour : (a)
ξ = 0, 40 et (b) ξ = 0, 51.
Cependant, en analysant les évolutions de la position de la falaise xf (t) pour diﬀérentes
valeurs de ξ pour un ﬂux d’énergie plus important (F = 1, 1 W/m) (Fig. 3.6b), nous
observons que l’évolution de la position de la falaise xf (t) est diﬀérente. En eﬀet, pour
certaines expériences, le recul de la position de la falaise xf peut être très rapide en début
d’expérience (ξ = 034 et ξ = 0, 57 pour 0 ≤ t ≤ 2 h). Nous pouvons aussi observer que
la falaise peut atteindre sa position stable rapidement en quelques minutes (ξ = 0, 67 à
t ≈ 5 min) ou au contraire après plus de 40 h d’expérience (ξ = 0, 34 à t ≈ 42, 5 h).
Pour la plus faible des valeurs du ﬂux d’énergie (F = 0, 7 W/m), les reculs de la
falaise stabilisée Rsf sont très proches (Fig. 3.7a), il ne semble donc pas y avoir d’inﬂuence
de ξ sur le recul de la falaise. Cependant, pour la plus forte des valeurs du ﬂux d’énergie
(F = 1, 1 W/m), nous pouvons observer sur la Figure 3.7a que le recul Rsf est plus fort
pour des faibles valeurs de ξ. Nous pouvons néanmoins observer que le plus fort recul de la
falaise stabilisée Rsf se produit pour une forte valeur du paramètre de similitude de “surf”
ξ = 0, 57 (Fig. 3.7a). Il ne semble donc pas qu’il y ait de tendance claire de l’inﬂuence de
ce paramètre ξ sur le recul de la falaise Rsf .
Nous pouvons observer sur la Figure 3.7b que pour chacune des deux valeurs du ﬂux
d’énergie des vagues F , la vitesse moyenne de recul de la falaise vmr semble constante
de l’ordre de vmr ≈ 5 cm/h quelle que soit la valeur de ξ. Cependant, pour (F , ξ) =
(1, 1; 0, 67), cette vitesse est très forte (vmr ≈ 224 cm/h), ce qui s’explique par le fait que
le recul de la falaise stabilisée Rsf s’eﬀectue en seulement quelques minutes. Par contre, pour
les autres expériences, la stabilisation de la falaise se compte en heures (3 h ≤ ts ≤ 42, 5 h,
où ts est l’instant auquel la falaise atteint sa position stable xsf ). Nous pouvons donc
considérer que pour les deux valeurs du ﬂux d’énergie la vitesse moyenne de recul de la
falaise vmr ne dépend pas du paramètre de similitude de “surf” ξ.
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(a) (b)
Figure 3.9 – (a) Recul de la falaise stabilisée Rsf et (b) vitesse moyenne de recul de la falaise vmr
en fonction de F pour ξ = 0, 40 et ξ = 0, 51. (a) La droite (—) a pour équation Rsf = 7, 9F + 12
et la droite (- - -) a pour équation Rsf = 16, 4F + 5, 4. (b) La droite (—) a pour équation vmr =
11, 5F − 5, 6.
3.2.1.2 Influence du flux d’énergie des vagues F
Le même travail a été eﬀectué pour analyser l’inﬂuence du ﬂux d’énergie des vagues F
(entre F = 0, 7 W/m et F = 3, 2 W/m) sur l’évolution temporelle de la position de la
falaise xf (t), le recul de la falaise stabilisée Rsf et la vitesse moyenne de recul vmr . Nous
analysons ces quantités pour deux paramètres de similitude de “surf” ξ.
Nous pouvons d’abord observer sur la Figure 3.8a que pour ξ = 0, 4, l’évolution de
la position de la falaise xf (t) est plus rapide pour des fortes valeurs du ﬂux d’énergie F .
Nous observons également cette tendance sur la Figure 3.8b pour ξ = 0, 5. En eﬀet, pour
F ≥ 2 W/m, le recul de la falaise Rf (t) est très fort pendant les deux premières heures
(xf ≤ 6 cm), puis est aussitôt stoppé (Fig. 3.8a et b), la position de la falaise est donc
stabilisée xsf . Par contre, pour F ≤ 2 W/m, la stabilisation de la falaise se produit dans
les mêmes temps t ≈ 3− 5 h.
Nous analysons maintenant l’inﬂuence du ﬂux d’énergie des vagues F sur le recul de
la falaise stabilisée Rsf (Fig. 3.9a). Nous pouvons observer que pour ξ = 0, 40, le recul de
la falaise stabilisée Rsf diminue linéairement avec le ﬂux d’énergie F . Nous remarquons
également que pour ξ = 0, 51, le recul de la falaise stabilisée Rsf diminue. L’érosion de la
falaise est donc plus forte pour des fortes valeurs du ﬂux d’énergie F .
Nous pouvons observer sur la Figure 3.9b que la vitesse moyenne de recul de la falaise
vmr augmente linéairement avec le ﬂux d’énergie F pour ξ = 0, 40. Nous pouvons également
observer que les valeurs de la vitesse moyenne de recul vmr en fonction de F pour ξ = 0, 51
suivent la même tendance. En eﬀet, les valeurs de cette vitesse vmr semblent suivre une
même droite en fonction du ﬂux d’énergie F .
Damgaard & Dong (2004) ont observé que pour des vagues à incidence oblique la
vitesse de recul de la falaise était constante et proportionnelle à H2,5 et à T . Cependant,
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Figure 3.10 – Histogramme des profondeurs d’eﬀondrement pour les quatre expériences à même
forçage de houle (F , ξ) = (1, 1; 0, 40). La profondeur moyenne est égale à 4, 3 cm et le nombre
moyen d’eﬀondrement par expérience est 8, 5.
nous observons que la vitesse moyenne de recul que nous avons déﬁnie est proportionnelle
au ﬂux d’énergie des vagues F , qui est proportionnel à H2. De plus, le ﬂux d’énergie F
augmente avec la période T de houle. Malgré une tendance diﬀérente par rapport à la
hauteur des vagues H, nos résultats sur la dépendance du ﬂux d’énergie des vagues F sur
la vitesse de recul de falaise conﬁrment donc les résultats de Damgaard & Dong (2004).
Le paramètre de similitude de “surf” ξ, quant à lui, semble n’avoir aucune inﬂuence
sur la vitesse moyenne de recul de la falaise vmr , et ne présente pas de tendance précise sur
le recul de la falaise stabilisée Rsf .
3.2.2 Géométrie des évènements d’érosion de la falaise
Cette section a pour objectif de savoir si la profondeur caractéristique d’eﬀondrement
Leff (Eq. 2.2) est inﬂuencée par le forçage de houle (F , ξ). Nous analysons également
la profondeur critique de l’encoche avant un évènement d’eﬀondrement Lcenc en fonction
de la hauteur critique instantannée de la falaise hcf (t). Nous comparons ﬁnalement les
profondeurs moyennes d’eﬀondrement Lmeff et de l’encoche (Lcenc)m.
L’histogramme des tailles d’eﬀondrement pour les quatre expériences à même forçage
de houle ((F , ξ) = (1, 1; 0, 40)) est représenté sur la Figure 3.10. Nous pouvons observer
que la distribution des profondeurs d’eﬀondrement Leff est concentrée entre Leff = 3 cm
et Leff = 5 cm. Les fortes valeurs de la profondeur d’eﬀondrement (Leff ≈ 7− 8, 5 cm)
correspondent au premier évènement d’eﬀondrement en début de chaque expérience. La
profondeur moyenne d’eﬀondrement des quatre expériences cumulées vaut Lmeff = 4, 3 cm
et le nombre d’eﬀondrements moyen par expérience est de 8, 5.
Nous analysons maintenant l’inﬂuence des paramètres de houle (F , ξ) sur la profon-
deur moyenne d’eﬀondrement Lmeff . Nous faisons d’abord varier le paramètre de similitude
de “surf” ξ entre ξ = 0, 34 et ξ = 0, 79 pour deux ﬂux d’énergie diﬀérents. Nous pouvons
observer sur la Figure 3.11a que pour F = 0, 7 W/m, l’augmentation du paramètre de
similitude de “surf” ξ entraîne une diminution de la profondeur moyenne d’eﬀondrement
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(a) (b)
Figure 3.11 – Profondeur moyenne d’eﬀondrement : (a) en fonction de ξ pour F = 0, 7 W/m et
F = 1, 1 W/m, (b) en fonction de F pour ξ = 0, 40 et ξ = 0, 51. (a) La droite (—) a pour équation
Lmeff = −5, 2ξ + 5, 8. (b) La droite (—) a pour équation Lmeff = −0, 94F + 4, 8 et la droite (- - -)
a pour équation Lmeff = −0, 83F + 3, 8.
(a) (b)
Figure 3.12 – Visualisations latérales de la position verticale de l’encoche : (a) pour (F , ξ) =
(2, 1; 0, 53), et (b) (F , ξ) = (0, 7; 0, 51).
Lmeff , les valeurs de Lmeff diminue linéairement en fonction de ξ. Cette tendance peut
également être observée pour F = 1, 1 W/m.
Concernant l’inﬂuence du ﬂux d’énergie F (0, 7W/m ≤ F ≤ 1, 1W/m), nous pouvons
observer sur la Figure 3.11b que les valeurs de la profondeur moyenne d’eﬀondrement Lmeff
diminuent linéairement pour ξ = 0, 40. De la même façon, nous pouvons observer que la
profondeur moyenne d’eﬀondrement Lmeff diminue linéairement avec F pour ξ = 0, 51. La
tendance linéaire entre Lmeff et F correspondant à ξ = 0, 40 a la même pente que celle
correspondant à ξ = 0, 51.
Nous pouvons donc clairement dire que la profondeur moyenne d’eﬀondrement Lmeff
diminue linéairement en fonction du ﬂux d’énergie F et du paramètre de similitude de
“surf” ξ. Pour savoir pourquoi la profondeur moyenne d’eﬀondrement Lmeff varie, il faut
analyser les images latérales de la falaise. La Figure 3.12 montre des visualisations laté-
rales de la falaise de deux expériences présentant des tailles d’eﬀondrement diﬀérentes à
paramètre de similitude de “surf” ξ ﬁxé (ξ ≈ 0, 51). Nous pouvons observer que, pour une
même hauteur initiale de falaise hif , l’impact des vagues se situent plus près du sommet
de la falaise pour un cas à fort ﬂux d’énergie F (Fig. 3.12a) que pour un cas à faible
ﬂux d’énergie F (Fig. 3.12b). Nous pouvons faire les mêmes observations par rapport au
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Figure 3.13 – Profondeur moyenne d’eﬀondrement Lmeff en fonction de la longueur d’onde λ. La
droite (—) a pour équation Lmeff = −0, 021λ+ 4, 7.
paramètre de similitude de “surf” ξ. Dans le cas où les vagues impactent plus haut, les
hauteurs instantannées de falaise hf (t) sont donc plus petites. Ce qui correspond aux
faibles valeurs de la profondeur moyenne d’eﬀondrement Lmeff . Nous pouvons donc dire
que lorsque la hauteur instantannée de falaise hf (t) avant un eﬀondrement est petite, la
profondeur instantannée de l’eﬀondrement Leff (t) est faible. La valeur de la profondeur
moyenne d’eﬀondrement Leff (t) augmente alors avec la hauteur de falaise hf (t).
En fait, les fortes valeurs du ﬂux d’énergie F et du paramètre de similitude de “surf”
ξ correspondent à des fortes valeurs de la longueur d’onde λ. Pour des grandes longueurs
d’onde λ, les vagues impactent plus haut, les profondeurs d’eﬀondrement sont donc plus
petites. Nous pouvons eﬀectivement observer sur la Figure 3.13 que la profondeur moyenne
d’eﬀondrement Lmeff diminue plus ou moins linéairement lorsque la longueur d’onde λ
augmente.
Cette variation de la profondeur d’eﬀondrement Leff et donc de la hauteur instantan-
née de falaise hf (t) pourrait dépendre de l’énergie du jet de rive à l’avant de la falaise. En
eﬀet, le jet de rive semble se propager sur une plateforme à pente donnée. Pour une forte
valeur de son énergie, le jet de rive viendrait prolonger cette plateforme. Ce qui signiﬁerait
que pour des fortes valeurs de F et ξ, l’énergie du jet de rive est importante, l’énergie
des vagues au large serait donc moins dissipée. Pour savoir si c’est le cas, il est nécessaire
d’analyser la morphologie du fond et la dynamique des vagues. Ce travail est fait dans le
Chapitre 4.
Nous comparons maintenant la profondeur moyenne d’eﬀondrement Lmeff avec la pro-
fondeur critique moyenne de l’encoche (Lcenc)m avant un eﬀondrement pour en estimer la
direction du plan de rupture de l’eﬀondrement. Les mesures des profondeurs critiques de
l’encoche Lcenc sont issues des images latérales de la falaise avant chaque eﬀondrement qu’il
est possible d’observer sur la paroi de visualisation du canal.
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Figure 3.14 – Profondeur critique moyenne de l’encoche (Lcenc)m en fonction de la profondeur




sont représentées pour les
expériences à ﬂux d’énergie F variables pour deux valeurs du paramètre de similitude de “surf” ξ :
ξ = 0, 40 (F = 0, 7− 1, 1− 1, 8− 2, 7− 3, 2 W/m) et ξ = 0, 51 (F = 0, 7− 1, 1− 2, 1 W/m). La
droite (—) a pour équation (Lcenc)m = Lmeff .
La profondeur moyenne d’eﬀondrement Lmeff est représentée en fonction de la valeur
de la profondeur critique moyenne de l’encoche (Lcenc)m de la même expérience (Fig.
3.14). La droite noire d’équation (Lcenc)m = Lmeff représente le cas où les profondeurs
moyenne d’eﬀondrement Lmeff et de l’encoche (Lcenc)m sont égales. Nous pouvons observer
que les profondeurs moyennes d’eﬀondrement Lmeff sont quasiment égales aux profondeurs
critiques moyennes de l’encoche (Lcenc)m. De plus, l’observation du front de falaise nous
montre qu’il est principalement vertical (par exemple, Fig. 3.12b). Le plan de rupture
d’eﬀondrement est donc principalement dans la direction verticale.
Les eﬀondrements se produisent par basculement de la partie surplombante de la falaise
(Section 3.1), ils sont donc provoqués par la contrainte de tension au sommet de la falaise
(Section 1.3.2).
Analysons les expressions des profondeurs critique de l’encoche Lcenc selon le type d’ef-
fondrement (en tension ou par cisaillement). La profondeur critique de l’encoche Lcenc d’un
eﬀondrement par cisaillement est proportionnelle à la résistance du matériau au cisaille-
ment Ss (c’est-à-dire la cohésion du matériau c) et ne dépend pas de la hauteur de falaise
hf (Eq. 1.2), cette profondeur Lcenc est donc constante. Par contre, pour un eﬀondrement




Nous comparons donc nos mesures de la profondeur critique de l’encoche Lcenc avant un
évènement d’eﬀondrement en fonction de la hauteur instantannée de falaise correspondante
hcf (t) des expériences mentionnées ci-dessus. La Figure 3.15 représente les valeurs du couple(√
hcf (t),Lcenc
)





suivre une droite d’équation Lcenc = 2, 1
√
hcf − 0, 79. Ce résultat est donc conforme avec
l’Equation 1.1, les évènements d’eﬀondrement se produisent en tension comme nous avons
pu l’observer. Le coeﬃcient −0, 79 correspond à une valeur de la hauteur critique de falaise
hcf = 1, 4 mm pour une profondeur critique de l’encoche nulle Lcenc = 0 cm. Ce qui signi-
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Figure 3.15 – Profondeur critique de l’encoche avant un évènement d’eﬀondrement Lcenc en fonc-
tion de (hcf )1/2. La droite (—) a pour équation Lcenc = 2, 1
√
hcf − 0, 79.
ﬁerait qu’en dessous d’une valeur seuil de la hauteur critique de la falaise hcf ≤ 1, 4 mm, il
n’y a pas d’encoche. Les vagues impacterait la falaise et pourrait atteindre le sommet de
la falaise, on se trouverait dans le cas où H ≈ hf .
Nous pouvons estimer la résistance du matériau à la tension St à partir de l’équation
1.1, telle que Lcenc = 2, 1
√
hcf . En supposant que la densité apparente du matériau vaut
environ ρm ≈ 2, 0 g/cm3, nous déduisons la valeur de la résistance du matériau à la
tension St ≈ 260 Pa. Si nous supposons que la valeur de la résistance du matériau à la
tension est approximativement égale à la moitié de la cohésion (résistance au cisaillement)
St = c/2 (Sitar et al. (1980)), nous pouvons estimer la cohésion à c ≈ 520 Pa. Ces
résultats sont cohérents avec l’estimation que nous avons fait de l’Equation 1.4 et de
l’estimation de LeCossec (2010) dans la section ( 2.3.3).
3.3 Influence de la taille de grain du matériau sur
le recul de falaise
Si la taille de grain de sable de la falaise est modiﬁée, nous changeons la cohésion de la
falaise. Nous souhaitons ainsi analyser l’inﬂuence de la taille de grain D50 sur la résistance
de la falaise aﬁn de savoir comment le recul de la falaise est changé. Ainsi, nous étudions
l’évolution temporelle de la position de la falaise xf (t) en fonction de la taille de grains,
mais également le recul de la falaise stabilisée Rsf et la vitesse moyenne de recul vmr . Nous
analysons également l’eﬀet de la taille de grain de sable D50 sur les profondeurs moyennes
d’eﬀondrement Lmeff .
Nous utilisons trois types de sable, le C412 de référence, le S276 et le S475. Nous avons
considéré huit forçages de houle (F , ξ), ces diﬀérents cas étudiés sont représentés sur le
diagramme (F , ξ) (Fig. 3.16).
Nous analysons d’abord l’inﬂuence de la taille de grains D50 sur l’évolution temporelle
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Figure 3.16 – Régimes de houle étudiés dans le plan (F , ξ) pour trois tailles de grain de sable,
D50 = 0, 28 mm, D50 = 0, 41 mm et D50 = 0, 48 mm.
de la position de la falaise xf (t) pour quatre des huit forçages de houle (F , ξ) : les forçages
de houle 4, 5, 7 et 8. Pour chacun des quatre forçage de houle, nous analysons deux types
de sable à tailles de grains D50 diﬀérentes, les sables S276 et C412 pour les forçages de
houle 4, 5 et 7, et les sables C412 et S475 pour le forçage de houle 8.
Les évolutions temporelles de la position de la falaise xf (t) pour les quatre forçages
de houle considérés sont représentées sur la Figure 3.17. Nous pouvons observer pour le
couple (F , ξ) 4 sur la Figure 3.17a que la position de la falaise évolue de la même façon
pour les sables C412 et S276. De plus, le dernier évènement d’eﬀondrement se produit au
même instant (t ≈ 3, 7 h). Nous pouvons également observer pour le couple (F , ξ) 5 sur la
Figure 3.17b que la position de la falaise évolue de la même façon pour les sables C412 et
S276. Cependant, le dernier évènement d’eﬀondrement se produit plus tard pour le sable
plus ﬁn S276 (t ≈ 16, 3 h) que pour le sable C412 (t ≈ 2, 8 h). Nous pouvons observer
pour le couple (F , ξ) 7 sur la Figure 3.17c que la position de la falaise évolue également de
la même façon pour les sables C412 et S276, mais plus longtemps pour le sable S276. En
eﬀet, nous pouvons voir que le dernier évènement d’eﬀondrement se produit à (t ≈ 12, 5 h)
pour le sable S276 et à (t ≈ 3, 1 h) pour le sable C412. Nous pouvons ﬁnalement observer
pour le couple (F , ξ) 8 sur la Figure 3.17d que la position de la falaise évolue aussi de la
même façon pour les sables C412 et S475. Le dernier évènement d’eﬀondrement se produit
également plus tard pour le sable le moins grossier C412 (t ≈ 6, 3 h) que pour le sable plus
grossier S475 (t ≈ 3, 2 h).
La position de la falaise xf (t) semble donc évoluer de la même façon pour un forçage de
houle donné quelle que soit la taille de grains D50 dans la gamme de diamètres considérés.
Cependant, il semble que pour le sable le plus grossier, le recul de la falaise stabilisée Rf (s)
se produit plus tôt que pour le sable le plus ﬁn.
Les valeurs de la vitesse moyenne de recul de la falaise vmr sont représentées pour les
quatre forçages de houle (F , ξ) 4, 5, 7 et 8 avec deux tailles de grains D50 diﬀérentes par
forçage de houle sur la Figure 3.18. Nous pouvons observer que la vitesse moyenne de
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(a) (b)
(c) (d)
Figure 3.17 – Evolution temporelle de la position de la falaise xf (t) en fonction de la taille de
grains du sable D50 à forçage de houle constant (F , ξ). (a) (F , ξ) 4 - sables C412 et S276, (b)
(F , ξ) 5 - sables C412 et S276, (c) (F , ξ) 7 - sables C412 et S276, (d) (F , ξ) 8 - sables S475 et
C412.
recul de la falaise vmr est plus importante lorsque la falaise est composée de sable plus
grossier. Nous avons observé sur la Figure 3.17 que la position de la falaise se stabilisait xsf
pour un temps plus grand avec un sable plus ﬁn qu’avec un sable plus grossier. La vitesse
moyenne de recul de la falaise vmr est réduite pour une falaise composée de sable plus ﬁn,
car le temps sur lequel la vitesse est moyennée est plus grand.
Intéressons-nous maintenant à l’inﬂuence de la taille de grain sur la profondeur
moyenne des évènements d’eﬀondrement Lmeff . Les valeurs de la profondeur moyenne des
évènements d’eﬀondrement Lmeff sont représentées pour les quatre forçages de houle (F , ξ)
4, 5, 7 et 8 avec deux tailles de grains D50 diﬀérentes par forçage de houle sur la Figure
3.19. Nous pouvons observer que les valeurs de la profondeur moyenne des évènements
d’eﬀondrement Lmeff semblent être plus grandes pour une falaise composée de sable plus
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Figure 3.18 – Vitesse moyenne de recul de la falaise vmr en fonction de la taille de grains du sable
D50 à forçage de houle constant (F , ξ).
Figure 3.19 – Profondeur moyenne d’eﬀondrement Lmeff en fonction de la taille de grains du sable
D50 à forçage de houle constant (F , ξ).
ﬁn, malgré le forçage de houle (F , ξ) 7 montrant le contraire. Ce qui peut signiﬁer qu’une
falaise de sable ﬁn est plus résistante au poids d’un volume de sable en porte-à-faux au
dessus de l’encoche. La falaise serait donc plus cohésive lorsqu’elle composée de sable de
plus petit diamètre D50.
Analysons maintenant l’inﬂuence de la taille de grain D50 du sable qui compose la
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Figure 3.20 – Recul de la falaise stabilisée Rsf en fonction de la taille de grain D50 pour les huit
forçages de houle considérées (F , ξ) sur la Figure 3.16.
falaise sur le recul de la falaise stabilisée Rsf à forçage de houle donné (F , ξ). Nous consi-
dérons les huit forçages de houle représentés sur la Figure 3.16. Le recul de la falaise
stabilisée Rsf est représentée sur la Figure 3.20 pour chacun des huit forçages de houle
avec diﬀérentes tailles de grain D50. Nous pouvons clairement observer que pour les huit
régimes de houle considérés, le recul de la falaise stabilisée Rsf est plus fort lorsqu’elle est
composée de sable plus ﬁn. Ce résultat va à l’encontre du fait que la falaise est plus cohésive
lorsqu’elle est composée de sédiment ﬁn et qu’elle devrait donc être plus résistante. Cette
diﬀérence pourrait provenir d’une dynamique des vagues diﬀérente liée à une morphologie
du fond sableux à l’avant de la falaise diﬀérente. L’analyse de la morphodynamique du
fond est eﬀectué pour plusieurs tailles de grains dans le Chapitre 4.
3.4 Conclusions
Nous avons d’abord montré que pour un même forçage de houle, la variabilité de la
position de la falaise xf (t) est faible. Aucune tendance précise de l’inﬂuence du paramètre
de similitude de surf ξ sur le recul de la falaise Rf n’a été observée. En revanche, le
recul de la falaise stabilisée Rsf et la vitesse moyenne de recul de la falaise vmr augmente
linéairement avec le ﬂux d’énergie des vagues F . Nous avons montré que la profondeur
moyenne d’eﬀondrement Lmeff diminue linéairement avec le paramètre de similitude de
“surf” ξ et le ﬂux d’énergie des vagues F .
Nous avons montré que la profondeur critique moyenne de l’encoche (Lcenc)m avant
un évènement d’eﬀondrement est quasiment égale à la profondeur moyenne de cet ef-
fondrement Lmeff . Ayant aussi observé que le front de falaise reste vertical, le plan de
rupture d’eﬀondrement est donc principalement vertical. Nous avons également montré
que la profondeur critique de l’encoche Lcenc est proportionnelle à la racine carrée de la
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hauteur instantanée de falaise
√
hcf (t), ainsi les évènements d’eﬀondrement se produisent
en tension.
Les profondeurs moyennes des évènements d’eﬀondrement Lmeff sont plus importants
lorsque la falaise est composée de sable plus ﬁn, la falaise est donc plus résistante. Cepen-
dant, le recul de la falaise stabilisée Rsf est plus fort, la falaise est donc plus érodée. Ces
résultats peuvent s’expliquer par le fait que l’énergie des vagues qui impactent la falaise
est diﬀérente. Il est donc nécessaire d’analyser l’inﬂuence du forçage de houle sur la mor-
phologie du fond. Il faut également étudier l’eﬀet de la taille de grain du sable sur cette
morphologie du fond pour estimer son rôle sur la dissipation d’énergie des vagues.

4Morphodynamique du fond
On a pu voir dans le chapitre 3 que le recul de falaise dépend du forçage de houle au piedde la falaise qui dépend de la morphologie du fond. Et à son tour, la morphodynamique
du fond est contrôlée par le ﬂux de sédiments produite par l’érosion et le forçage de houle.
Nous analysons ici comment le fond est inﬂuencé par le forçage des vagues et quelles
conséquences cela implique sur la dynamique des vagues et donc de la falaise. Il est donc
nécessaire de caractériser la morphologie du fond en fonction des caractéristiques du forçage
de houle. Comme la cohésion de la falaise change avec la taille de grain, nous souhaitons
également tester l’eﬀet de la taille du grain de sable sur l’évolution morphologique du
fond. Dans un premier temps, nous proposons une typologie permettant de distinguer les
diﬀérentes morphologies observées. Nous proposons un diagramme des types de fond en
fonction des paramètres de houle. Puis, nous estimons l’inﬂuence de la taille de grain sur
la morphologie du fond. Finalement, nous faisons varier la hauteur d’eau moyenne aﬁn
de reproduire l’eﬀet de la marée couplé au forçage de houle dans le but d’analyser leur
inﬂuence sur la dynamique du fond.
4.1 Méthode de caractérisation des fonds
Pour établir une classiﬁcation des types de fonds, nous choisissons d’utiliser certains
points géométriques du proﬁl du fond Z(x). La détermination de ces points géométriques
est basée sur des critères sur la dérivée première Z’(x) et seconde Z”(x) du proﬁl du fond.
Ces dérivées sont calculées sur des fenêtres glissantes ayant pour taille 2 cm avec un pas
de 0,5 cm (Fig. 4.1).
4.1.1 Singularités morphologiques
Nous avons ainsi choisi six points sur le proﬁl du fond représentant des singularités
morphologiques. Ces points sont, pour les abscisses croissantes, c’est-à-dire de la côte vers
le large :
– E : Une encoche peut être présente en pied de falaise (Fig. 4.2). Lorsque c’est le
cas, cette position (xE , zE) a une abscisse x inférieure à celle du front de falaise
(xE < xF ) et une altitude z inférieure à la hauteur de falaise (zE < hf ). En
appliquant ces contraintes sur le proﬁl du fond, la position de l’encoche correspond
au point du proﬁl à abscisse minimale (Fig. 4.1).
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Figure 4.1 – Proﬁl synthétique du fond et de la falaise Z(x) et ses dérivées première Z’(x) et
seconde Z”(x). Les traits verticaux (- - -) représentent les singularités morphologiques (de gauche
à droite) : encoche E, falaise F, berme B, point de changement de concavité C, rupture de pente R
et marche M.
Figure 4.2 – Visualisation latérale d’un proﬁl d’une falaise présentant (F) une encoche et (E) une
berme (B).
– F : Le front de falaise est caractérisé par une discontinuité de l’élévation de sable
entre d’une part la plage et d’autre part le haut de la falaise (Fig. 4.2). Nous
identiﬁons donc sa position xF comme le lieu où la pente Z ′(xF ) tend vers −∞,
c’est-à-dire lorsque le proﬁl de la falaise tend à devenir vertical (Fig. 4.1). Parfois
la falaise n’est pas verticale, nous prenons alors la falaise au niveau de la pente
maximale (en valeur absolue).
– B : Dans certains régimes, une berme est présente en haut de plage (Fig. 4.2).
La crête de cette berme est de forme convexe et la partie vers le large a un proﬁl
concave. Ainsi, nous déterminons la position de la berme (xB, zB) comme étant
le point d’inﬂexion pour Z ′′(xB) = 0 du passage de Z ′′(x) < 0 (vers la falaise) à
Z ′′(x) > 0 (vers la plage) (Fig. 4.3). Ce point traduit le changement de courbure où
la pente est localement maximale en valeur absolue (minimum local de Z ′).
– C : La pente en haut de plage peut décroît vers le large jusqu’à une stabilisation.
Nous identiﬁons le point de cette variation comme le point où la dérivée seconde
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Figure 4.3 – Représentation d’un point d’inﬂexion sur le proﬁl Z(x) et sa dérivée seconde Z ′′(x)
pour la détermination de la berme (B) et de la marche (M).
du proﬁl de plage Z ′′(x), étant positive, tend vers 0 (Fig. 4.1). Cela traduit bien
l’atténuation de la variation de la pente. Comme le proﬁl a une forme concave, nous
appelons ce point (xC , yC), le point de changement de concavité qui détermine le
bas du proﬁl concave.
– R : Au large du point de changement de concavité, la pente du proﬁl varie assez
peu jusqu’à un point où on observe une rupture de pente. Cette rupture de pente
donne lieu soit à un escarpement (augmentation de la pente) (représenté sur la Fig.
4.1), soit à un plateau (diminution de la pente). Nous identiﬁons la position de cette
rupture de pente (xR, zR) par le maximum (respectivement minimum) de la dérivée
seconde du proﬁl du fond Z ′′(xR) qui correspond alors à un plateau (respectivement
un escarpement) (Fig. 4.1).
– M : Le dernier point singulier du proﬁl que nous avons retenu est la position de
la marche externe (xM , yM ) déﬁnie par un changement de courbure i.e. un point
d’inﬂexion (Z ′′(xM ) = 0) (Fig. 4.1). Souvent, ce point correspond à une ride.
Chacun des proﬁls présente une position de falaise xF , une position de rupture
de pente (xR, yR) et une position de marche externe du proﬁl total (xM , yM ). Par
contre, l’encoche en pied de falaise (xE , yE), la berme en haut de plage (xB, yB) et le
point de changement de concavité (xC , yC) ne sont pas systématiquement identiﬁés.
4.1.2 Longueurs caractéristiques morphologiques
La détermination de ces singularités morphologiques nous permet de déﬁnir des lon-
gueurs caractéristiques du proﬁl du fond.
Le proﬁl concave s’étend de la berme (B) jusqu’au point de changement de concavité
(C), sa longueur est LC = xC − xB. Nous déﬁnissons la plate-forme interne comme la
zone allant de la berme (B) jusqu’au point de la rupture de pente (R), sa longueur
84 CHAPITRE 4. MORPHODYNAMIQUE DU FOND
Figure 4.4 – Proﬁl synthétique du fond et de la falaise Z(x) (Cf. Fig. 4.1). Les traits verticaux (- -
-) représentent les singularités morphologiques (de gauche à droite) : Encoche E, falaise F, berme
B, point de changement de concavité C, rupture de pente R et marche M. Les longueurs du proﬁl
concave (LC), de la plateforme interne (Lpi) et de la plateforme externe (Lpe) sont représentées
dans le cas où la berme (B) est identiﬁée (—) et lorsqu’elle ne l’est pas (...).
est Lpi = xR − xB. La plate-forme externe est déﬁnie comme la zone allant du point
de la rupture de pente (R) jusqu’à la marche du proﬁl (M) telle que sa longueur est
Lpe = xM − xR. Nous distinguons ainsi trois longueurs caractéristiques, celles du proﬁl
concave LC , de la plate-forme interne Lpi et de la plate-forme externe Lpe (Fig. 4.4). La
plate-forme correspond à la somme de ses deux parties, plate-forme interne et plate-forme
externe, Lp = Lpi + Lpe (Fig. 4.4).
Si l’un des points E, B ou C n’est pas présent, nous redéﬁnissons les longueurs du
proﬁl concave LC et de la plateforme interne Lpi (Fig. 4.4). Si la berme du haut de plage
n’est pas présente, nous utiliserons la singularité la plus proche située vers la côte pour
déterminer les longueurs LC et Lpi, c’est-à-dire la position de l’encoche (xE , yE), ou celle
de la falaise (xF ) si cette dernière n’est également pas présente. Si le point de changement
de concavité (C) n’est pas présent, le proﬁl concave n’est pas déterminé.
4.2 Corrélations morphologiques et hydrodyna-
miques
Nous avons mesuré pour chacun des cas étudiés l’abscisse du point de déferlement xb,
l’abscisse du bas de la zone de jet de rive xj et l’abscisse du trait de côte xt correspondant
au haut de la zone de jet de rive. Les longueurs caractéristiques des zones hydrodynamiques
peuvent donc être déﬁnies : la longueur de la zone de déferlement vaut Ldef = xb − xj et
celle de la zone de jet de rive vaut Ljet = xj − xt.
Nous comparons maintenant les singularités morphologiques et hydrodynamiques. Les
plateformes interne et externe pourraient correspondre aux zones de jet de rive et de défer-
lement. Pour comparer la position des points singuliers qui les délimitent, nous analysons
les écarts des abscisses des singularités hydrodynamiques xb, xj et xt par rapport aux
singularités morphologiques qui leur correspondraient, c’est-à-dire xM , xR, xB (ou xE si
il n’y a pas de berme) respectivement. Ces écarts sont adimensionnalisés par la longueur
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Figure 4.5 – Diagramme (F , ξ) avec la zone où c’est le point de la rupture de pente (R) qui
caractérise le bas de la zone de jet de rive (xR ∼ xj) et la zone où c’est le point de changement de
concavité (C) qui le caractérise (xC ∼ xj).
de la plateforme totale Lp.
Berme / Trait de côte (haut de jet de rive) :
– |xB−xt|Lp ≤ 5%. Pour tous les cas, la singularité morphologique de la berme (B)
correspond à l’endroit où s’échoue le jet de rive avec un écart maximal de 5%. La
berme caractérise donc le haut du jet de rive.
Marche de la plateforme externe / Point de déferlement :
– |xM−xb|Lp ≤ 9%. La localisation du point de déferlement correspond assez bien à la
singularité de la marche de la plateforme externe. L’écart maximal n’excède pas les
9%.
Rupture de pente / Bas de jet de rive :
– 3% ≤ xR−xjLp ≤ 16% pour tous les cas sauf ceux mentionnés dans la catégorie
ci-dessous. Nous pouvons remarquer que la rupture de pente (R) est légèrement plus
au large que la position du bas du jet de rive xj avec un écart allant jusqu’à 16%.
La formation de la rupture de pente pourrait être liée à la formation du ressaut me-
nant au jet de rive par l’interaction entre une vague et la nappe de retrait du jet de
rive. Néanmoins, ce point caractérise relativement bien le bas de la zone de jet de rive.
– 37% ≤ xR−xjLp ≤ 63% pour des cas à faibles ﬂux d’énergie F et paramètres de
similitude de “surf” ξ (Fig. 4.5). Pour ces cas, la rupture de pente ne coincide pas
avec le bas de la zone de jet de rive qui est situé plus près de la côte. Nous utilisons
donc la plus proche singularité située vers la côte, c’est-à-dire le point de changement
86 CHAPITRE 4. MORPHODYNAMIQUE DU FOND
Figure 4.6 – Evolution spatio-temporelle de la morphologie de falaise et du fond pour le cas
(F ; ξ) = (1, 2; 0, 39). L’échelle de couleur représente l’élévation de la surface du sable (en cm).
de concavité (C). Ainsi, nous calculons l’écart entre l’abscisse du point de changement
de concavité xC et l’abscisse du bas de la zone de jet de rive xj .
4% ≤ xC−xjLp ≤ 17%. Il est clair que le point de changement de concavité C caracté-
rise aussi bien le bas de la zone de jet de rive pour les cas à faibles ﬂux d’énergie F
et paramètre de similitude de “surf” ξ mentionnés ci-dessus, que la rupture de pente
pour les autres cas. Les cas à faibles valeurs de F et ξ présentent donc une petite
zone de jet de rive comprise dans le proﬁl concave, alors que pour tous les autres
proﬁls, la zone de jet de rive est confondue avec la plateforme interne.
Comme les points (B) et (M) correspondent à la position du haut du jet de rive
(trait de côte) xt et au point de déferlement xb, nous pouvons dire que la longueur de la
plateforme Lp = xM − xB correspond à la longueur de la zone de déferlement et de jet de
rive Ljet + Ldef = xb − xt.
4.3 Typologie morphologique du fond en fonction
du forçage de houle
En utilisant les singularités morphologiques que nous avons déterminées, nous identi-
ﬁons une typologie de la morphologie du fond. Nous cherchons à établir une classiﬁcation
des types de morphologies du fond en fonction du forçage de houle.
Pour caractériser le forçage des vagues, nous avons fait le choix de deux paramètres
hydrodynamiques qui nous ont semblé pertinents. Le premier paramètre est dit de simili-
tude de “surf” ξ, et le second paramètre est le ﬂux d’énergie des vagues incidentes F . Le
choix et les limitations de ces paramètres ont été développés dans la section 2.3.1.
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Figure 4.7 – Diagramme du type des fonds en fonction des paramètres de houle (F ; ξ). Les fron-
tières (- - -) délimitent les zones de morphologie diﬀérente. (—) limite entre les proﬁls stationnaires
et instationnaires pour le type T4. Les symboles reliés entre eux par une courbe pleine (—) repré-
sentent les cas instationnaires où les barres oscillent, les deux symboles correspondent aux forçages
de houle pour les deux positions des barres.
Pendant un temps transitoire en début d’expérience, le matériau injecté par la falaise
de sable est redistribué sur la pente solide. Puis, au bout de quelques heures, la morphologie
du fond s’auto-organise car il n’y a plus d’apport de sédiment vers le fond sableux (Fig. 4.6).
Nous caractérisons la forme des morphologies du fond lorsque les proﬁls sont stabilisés.
A partir des expériences réalisées avec le sable C412, nous avons identiﬁé quatre types
principaux de proﬁl du fond sableux en fonction du forçage de houle (Fig. 4.7) :
Type T1
Ces proﬁls présentent une grande plateforme interne et une petite plateforme externe
(Fig. 4.8f). Ces plateformes ont des proﬁls à terrasse (plan) à forte pente (≈ 20%) (Fig.
4.8h). Le point de la rupture de pente (R) correspond à une diminution de la pente (Fig.
4.8h en xR = 52, 6 cm) (Fig. 4.8i). Lorsque la falaise est suﬃsamment érodée, une berme
(B) existe (Fig. 4.8f en xB = 23, 4 cm). Les vagues déferlantes sont de type frontal (Fig.
4.8a,g en xM = 64, 6 cm) et se transforment aussitôt en ressaut (Fig. 4.8b-c) conduisant au
jet de rive (Fig. 4.8d) qui va s’échouer au niveau de la berme (B) (Fig. 4.8e). La position
du ressaut peut être détectée par le maximum de l’enveloppe supérieure des vagues (Fig.
4.8f, (...) en x ≈ 58 cm) La zone de déferlement est très petite (≈ 10%λ, où λ est la
longueur d’onde). La longueur de la plateforme totale Lp est petite devant la longueur
d’onde λ de l’ordre du tiers (Lp/λ ≈ 0, 3).
Ces proﬁls sont observés pour ξ ≥ 0, 65.
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Figure 4.8 – Proﬁl de fond de type T1 avec (F , ξ) = (1, 1; 0, 67), xB = 23, 4 cm, xC = 29, 6 cm,
xR = 52, 6 cm, xM = 64, 6 cm. (a)-(b)-(c)-(d)-(e) : Visualisation latérale. (f) : (—) Proﬁls du
fond Z(x) et (—) de la surface libre moyennés en temps, (...) enveloppe des vagues. (g) : Hauteur
des vagues H(x). Dérivées (h) première Z ′(x) et (i) seconde Z ′′(x) du proﬁl du fond Z(x).
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Figure 4.9 – Proﬁl de fond de type T2 avec (F , ξ) = (1; 0, 57), xB = 17, 7 cm, xC = 24, 2 cm,
xR = 42, 7 cm, xM = 64, 7 cm. (a)-(b)-(c)-(d)-(e) : Visualisation latérale. (f) : (—) Proﬁls du
fond Z(x) et (—) de la surface libre moyennés en temps, (...) enveloppe des vagues. (g) : Hauteur
des vagues H(x). Dérivées (h) première Z ′(x) et (i) seconde Z ′′(x) du proﬁl du fond Z(x).
90 CHAPITRE 4. MORPHODYNAMIQUE DU FOND
Type T2
Ces proﬁls présentent une plateforme interne formée d’une terrasse à forte pente (Fig.
4.9f). Par contre, la plateforme externe est caractérisée par une barre rattachée à la pla-
teforme interne (Fig. 4.9f). La positivité de la pente traduit la présence d’une fosse et
de la barre (Fig. 4.9h pour 48 cm ≤ x ≤ 55 cm). Le point de la rupture de pente (R)
(Fig. 4.9f en xR = 42, 7 cm) est ici une augmentation de la pente (Fig. 4.9h), c’est-à-dire
un escarpement. Le déferlement des vagues est à eﬀondrement (frontal/plongeant) (Fig.
4.9a) et a tendance à creuser le fond (Fig. 4.9b), d’où l’apparition de la barre. Ce type
de déferlement entraîne un jet secondaire qui est aussitôt confondu avec la formation du
ressaut (Fig. 4.9c) menant au jet de rive (Fig. 4.9d-e). Le rapport entre la longueur de la
plateforme totale et la longueur d’onde est de l’ordre de Lp/λ ≈ 0, 40− 0, 45.
Ces proﬁls sont observés pour 0, 55 ≤ ξ ≤ 0, 6.
Type T3
Ces proﬁls présentent une plateforme externe formée d’une terrasse à faible pente
(Fig. 4.10f). La plateforme interne n’est par contre pas toujours de même nature. Nous
distinguons deux types secondaires où la plateforme interne peut être constituée soit d’une
terrasse à forte pente pour F ≥ 1 W/m, soit à faible pente pour F ≤ 1 W/m (Fig. 4.10f).
Les cas des terrasses à faible pente correspondent aux cas où la zone de jet de rive est
petite et est confondue avec le proﬁl concave (Fig. 4.10a). Nous pouvons en eﬀet observer
sur la Figure 4.10f que l’enveloppe inférieure des vagues est confondue avec le fond pour
x ≈ 26 cm, ce qui caractérise le début de la zone de jet de rive. La pente Z ′(x) diminue de
x ≈ 23 cm jusqu’à x ≈ 32 cm où elle se stabilise (Fig. 4.10h), c’est-à-dire lorsque Z ′′(x)
est proche de 0 (Fig. 4.10i). Cette zone détermine le proﬁl concave (xC = 31, 9 cm) qui
correspond à la zone de jet de rive. La rupture de pente est ici un plateau (Fig. 4.10f en
xR = 57, 9 cm). Les déferlements observés sont de type plongeant/glissant (Fig. 4.10a),
d’où l’abscence de barre sédimentaire. Le front d’onde généré (Fig. 4.10b) se propage (Fig.
4.10c-d) en perdant de l’énergie jusqu’à la zone de jet de rive (Fig. 4.10e-a). La position du
ressaut menant au jet de rive peut être repéré sur la Figure 4.10g où la hauteur des vagues
diminue fortement en x ≈ 30 cm, ce qui traduirait l’eﬀondrement du ressaut, c’est-à-dire le
jet de rive. La longueur de la plateforme Lp est légèrement supérieure à la demi-longueur
d’onde telle que Lp/λ ≈ 0, 55− 0, 60.
Ces types de proﬁl du fond sont observés pour des faibles valeurs du ﬂux d’énergie des
vagues F ≤ 1, 3 W/m et pour 0, 5 ≤ ξ ≤ 0, 55.
Type T4
Ces proﬁls présentent une plateforme à deux systèmes distincts, un interne (Fig. 4.11f
en x ≤ 40 cm) et un externe (Fig. 4.11f en x ≥ 40 cm). La rupture de pente qui délimite
la plateforme interne de l’externe est un escarpement (Fig. 4.11i en xR = 35, 2 cm). La
plateforme externe est formée d’une barre de déferlement (Fig. 4.11f en xM = 89 cm) et
d’une barre de jet secondaire associé (Fig. 4.11f en x ≈ 59 cm). La plateforme interne
présente quant à elle une variabilité. Elle peut être de type T1, T2 ou T3 sans tendance
claire par rapport aux paramètres de houle (Fig. 4.7). Nous proposons ainsi de subdiviser
le type T4 en T41 (Fig. 4.11f), T42 et T43 en fonction de la morphologie de la plateforme
interne (respectivement T1, T2, T3). Il est alors possible de vériﬁer que les caractéristiques
des vagues au niveau du système interne correspondent bien à celles qui donnent lieu au
même type de morphologie pour les cas à un seul système. Les vagues déferlent en plongeant
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Figure 4.10 – Proﬁl de fond de type T3 où la plateforme interne est à forte pente avec (F , ξ) =
(0, 9; 0, 55), xC = 31, 9 cm, xR = 57, 9 cm, xM = 76, 4 cm. (a)-(b)-(c)-(d)-(e) : Visualisation
latérale. (f) : (—) Proﬁls du fond Z(x) et (—) de la surface libre moyennés en temps, (...)
enveloppe des vagues. (g) : Hauteur des vagues H(x). Dérivées (h) première Z ′(x) et (i) seconde
Z ′′(x) du proﬁl du fond Z(x).
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Figure 4.11 – Proﬁl de fond de type T41 avec (F , ξ) = (2, 1; 0, 53), xB = 6, 5 cm, xC = 12, 7 cm,
xR = 35, 2 cm, xM = 89, 2 cm. (a)-(b)-(c)-(d)-(e) : Visualisation latérale. (f) : (—) Proﬁls du
fond Z(x) et (—) de la surface libre moyennés en temps, (...) enveloppe des vagues. (g) : Hauteur
des vagues H(x). Dérivées (h) première Z ′(x) et (i) seconde Z ′′(x) du proﬁl du fond Z(x).
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Figure 4.12 – Types de morphologie du fond dans le plan (Fb; ξb). Les représentations des symboles
et des limitations sont les mêmes que la Figure 4.7.
au niveau de la barre de déferlement de la plateforme externe (Fig. 4.11a-b) et peuvent
créer un ou plusieurs jets secondaires selon leur énergie (Fig. 4.11c). Les fronts d’onde
turbulents se propagent (Fig. 4.11d) et redéferlent au niveau de la plateforme interne (Fig.
4.11e). Nous pouvons ainsi distinguer deux points de déferlement (Fig. 4.11g en x ≈ 87 cm
et x ≈ 38 cm). Pour ce type de proﬁl, la longueur de la plateforme totale Lp est supérieure
à la longueur d’onde λ (Lp/λ ≥ 1).
Ces types de proﬁls sont observés pour tous les cas où (ξ ≤ 0, 5) et celui où ((F , ξ) =
(2, 1; 0, 53)).
Quelques-uns de ces cas présentent la particularité d’avoir un fond instationnaire.
Ce phénomène semble se manifester pour des forts ﬂux d’énergie (Fig. 4.7). La frontière
entre les cas stationnaires et instationnaires semble suivre une iso-hauteur de vague.
Les proﬁls instationnaires sont observés pour des hauteurs de vagues H ≥ 4, 5 cm.
Cette instationnarité se traduit par une oscillation des barres sédimentaires migrant alter-
nativement vers le large et vers la côte. Leur dynamique sera discutée dans la section ( 4.4).
La Figure 4.7 montre que les types de fond dépendent plus fortement du paramètre de
similitude de “surf” que du ﬂux d’énergie des vagues.
Le diagramme des types de fond va donc être modiﬁé. Nous remplaçons la hauteur
des vagues au large H par celle au déferlement Hb dans les expressions du ﬂux d’énergie
Fb et du paramètre de similitude de “surf” ξb (Fig. 4.12). Les proﬁls de type T1 sont
observés pour ξb ≥ 0, 48, ceux de type T2 pour 0, 42 ≤ ξb ≤ 0, 48, ceux de type T3 pour
0, 38 ≤ ξb ≤ 0, 43 et ceux de type T4 pour ξb ≤ 0, 38. Nous pouvons ainsi observer que
les types de morphologie du fond dépendent très fortement du paramètre de similitude de
“surf” au déferlement ξb. Les types de proﬁls T41, T42 et T43 semblent également être
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Figure 4.13 – Types de morphologie du fond dans le plan (Fb; ξb). Les symboles de petite taille
correspondent aux paramètres des vagues pour le système interne des proﬁls de type T4.
fortement dépendants du paramètre de similitude de surf au déferlement ξb (Fig. 4.12).
Ainsi, les proﬁls de type T41 sont observés pour 0, 34 ≤ ξb ≤ 0, 38, ceux de type T42 pour
0, 3 ≤ ξb ≤ 0, 34 et ceux de type T43 pour ξb ≤ 0, 31. Les petits symboles représentés sur
la Figure 4.13 correspondent aux paramètres des vagues au niveau du système interne des
proﬁls de type T41, T42 et T43. Nous pouvons observer que les types des proﬁls internes
se situent relativement bien dans les zones des diﬀérents types de morphologie du fond
déﬁnis pour les proﬁls de type T1, T2 et T3 (Fig. 4.13, (Fb ≤ 2, 5, ξb ≥ 0, 38)). Notre
caractérisation des proﬁls de type T4 est donc pertinente. Cela semble montrer qu’après
modiﬁcation par un déferlement au-dessus d’une barre, les vagues se comportent comme
des vagues non déferlées de même période T et de hauteur H diﬀérente.
Il est par contre délicat de distinguer les proﬁls instationnaires. L’estimation de la
hauteur des vagues au déferlement Hb est basée sur une mesure de la surface libre impli-
quant les hauteurs incidente et réﬂéchie de la houle. Cela signiﬁerait que l’instationnarité
dépend des vagues incidentes, elle se déclenche eﬀectivement pour des fortes hauteurs des
vagues incidentes au large H.
Pour pouvoir comparer le diagramme des types de fond avec d’autres travaux de la
littérature, nous le représentons dans un nouveau diagramme à deux paramètres, le nombre
de Dean Ω (Eq. 1.7) et le paramètre de Shields (Eq. 1.6) au point de déferlement Θb
(Fig. 4.14). A la diﬀérence des paramètres de houle au déferlement (Fb, ξb), ces deux
paramètres (Ω,Θb) prennent en compte les caractéristiques du sédiment et ont l’avantage
d’être adimensionnels.
Nous pouvons observer dans le plan (Ω,Θb) (Fig. 4.14) que les types de morphologie
dépendent très fortement du paramètre de Dean Ω. Les morphologies de type T1 sont
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Figure 4.14 – Types de morphologie dans le plan (Ω,Θb). Les représentations des symboles et des
limitations sont les mêmes que la Figure 4.7.
observées pour Ω ≤ 0, 8, ceux de type T2 pour 0, 8 ≤ Ω ≤ 1, 2, ceux de type T3 pour
1, 1 ≤ Ω ≤ 1, 3 et ceux de type T4 pour Ω ≥ 1, 3. Les proﬁls du fond de type T41, T42
et T43 dépendent principalement du nombre de Dean, mais également du paramètre de
Shields Θb. Ainsi les proﬁls de type T41 sont observés pour 1, 4 ≤ Ω ≤ 1, 7 et Θ ≥ 0, 1,
ceux de type T42 pour 1, 4 ≤ Ω ≤ 2 et 0, 06 ≤ Θ ≤ 0, 12, et ceux de type T43 pour Ω ≥ 2
(Fig. 4.14).
Comme dans la classiﬁcation des types de proﬁl du fond proposée par Wright & Short
(1984) (Fig. 1.33), nous observons que les types de morphologie du fond dépendent princi-
palement du nombre de Dean Ω. La gamme du nombre de Dean Ω que nous avons étudiée
est 0, 5 ≤ Ω ≤ 2, 5.
En comparant les types de morphologie obtenues dans cette étude à ceux de la classiﬁcation
de Wright & Short (1984), les proﬁls de type T1 correspondent à un proﬁl “réﬂéchissant”
dans la classiﬁcation de Wright & Short (1984).
Les proﬁls du fond de type T2 (0, 8 ≤ Ω ≤ 1, 2) pourraient correspondre au proﬁl “LTT”
(Fig. 1.33). Nous y retrouvons en eﬀet la fosse et la plateforme interne à forte pente.
Cependant, nous observons une barre alors que Wright & Short (1984) ont distingué une
terrasse. Cela peut s’expliquer par le fait que nous avons généré une houle monochroma-
tique à la diﬀérence de celle présente dans la nature où elle est aléatoire, ces vagues ne vont
donc pas déferler au même endroit, le proﬁl est donc aplati et a une forme de terrasse.
Les proﬁls du fond de type T3 (1, 1 ≤ Ω ≤ 1, 3) peuvent être comparées aux proﬁls “LTT”
et “TBR”. Dans les deux cas, des terrasses sont observées par Wright & Short (1984), et
la plateforme interne présente soit un proﬁl à forte pente (“LTT”), soit un proﬁl concave
(“TBR”). Cependant, les proﬁls “LTT” et “TBR” présentent une variation de leur forme
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le long de la côte (Fig. 1.33), or notre étude est bidimensionnelle.
Les proﬁls de type T4 (Ω ≥ 1, 3) semblent correspondre aux proﬁls “RBB” ou “LBT” par
la présence de la barre sédimentaire. La forme de la plateforme interne dans la nature ne
semble pas bien déterminée à cause de l’eﬀet aléatoire de la houle.
Les proﬁls du fond de type T1 sont observés pour un nombre de Dean (Ω ≤ 0, 8),
ce qui correspond à des valeurs de Ω similaires des proﬁls du fond “réﬂechissant” de la
classiﬁcation de Wright & Short (1984). Les morphologies du fond de type T2, T3 et T4
sont observées pour des valeurs de Ω croissants (T2 : 0, 8 ≤ Ω ≤ 1, 2, T3 : 1, 1 ≤ Ω ≤ 1, 3
et T4 : 1, 3 ≤ Ω ≤ 2, 5). Or les proﬁls de la classiﬁcation de Wright & Short (1984) auxquels
nous les comparons (respectivement “LTT”, “LTT/TBR” et “RBB/LBT”) correspondent
à des proﬁls intermédiaires qui ont également été observés pour des valeurs croissantes
dans la même gamme du nombre de Dean Ω.
Certains des proﬁls du fond observés par Wright & Short (1984) ont une variabilité
parallèle au rivage, les ﬂux sédimentaires qui sculptent le fond sont donc diﬀérents. Ce-
pendant, notre caractérisation des types de morphologie du fond semble cohérente avec la
classiﬁcation de proﬁls naturels du fond de Wright & Short (1984).
Une classiﬁcation des types de fond a également été eﬀectuée pour des régimes de houle
faiblement énergétiques (Hegge et al. (1996), Makaske & Augustinus (1998), Jackson et al.
(2002)). Makaske & Augustinus (1998) ont classiﬁé les types de proﬁls du fond du haut
de plage sur le delta du Rhône en fonction de la hauteur des vagues au déferlement Hb
(Fig. 1.36). Les proﬁls observés sont soit des terrasses à pente raide pour Hb ≤ 0, 25 m,
des proﬁls concaves pour 0, 25 m ≤ Hb ≤ 0, 35 m ou convexe-concave pour Hb ≥ 0, 35 m.
En comparant notre caractérisation à ces types de proﬁls, nous retrouvons le proﬁl du
fond de type T1 qui correspond au proﬁl à pente raide. Nous pouvons également considérer
que les proﬁls de type T3 qui présente un proﬁl concave près de la côte semble ressembler
au proﬁl convexe-concave.
Grasso et al. (2009) ont eﬀectué des expériences en laboratoire sur la morphologie du
fond sous un régime de houle aléatoire en utilisant un sable plus grossier (D50 = 0, 6 mm)
et plus léger (ρs = 1, 19 g/cm3) que le sable que nous utilisons. Pour un nombre de Dean
Ω = 0, 7, Grasso et al. (2009) observent un proﬁl “réﬂéchissant”. Pour un nombre de Dean
Ω = 2, 5, ils observent un proﬁl à terrasse (Fig. 1.37) alors que dans notre étude, les cas
obtenus correspondants aux plus fortes valeurs du nombre de Dean 2 ≤ Ω ≤ 2, 5, sont des
proﬁls de type T43, soit des proﬁls à barre.
Les caractéristiques du sable ont donc un rôle primordial sur le type de morphologie
et le nombre de Dean Ω ne suﬃt pas à caractériser des fonds de sable diﬀérents.
4.4 Oscillation auto-entretenue des barres sédi-
mentaires
Il a été observé que, pour des forts ﬂux d’énergie F à consigne de forçage de houle
constante, certains proﬁls du fond de type T4 sont instationnaires (Fig. 4.7). Cette insta-
tionnarité est caractérisée par une oscillation de la barre externe et souvent de la plateforme
interne. Pour les cas instationnaires, le signal de la hauteur de houle (H(t) et Hb(t)) pré-
sente aussi des variations temporelles, en dépit du fait que la consigne du batteur soit
ﬁxe.
Nous avons pu vériﬁer que la période de la houle T reste constante durant ces expé-
riences, ainsi seule la hauteur des vagues H varie. Nous avons également réalisé plusieurs
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Figure 4.15 – Types de morphologie T4 instationnaires dans le plan (Fb, ξb).
tests pour lesquels les paramètres de houle sont ceux des cas oscillants en installant des
galets retenus par une grille à la place du massif de sable. Nous avons vériﬁé que dans
ce cas, le forçage de houle reste constant. Ainsi, il semble que le batteur ne soit pas res-
ponsable de la variation de l’amplitude de houle. La hauteur de houle peut être modiﬁée
lorsque la hauteur d’eau change, ce qui modiﬁe l’eﬃcacité du batteur. Nous avons bien
observé que la moyenne de cette hauteur d’eau (sur des fenêtres glissantes de taille 10min)
varie dans les cas où le fond est instationnaire en corrélation avec la hauteur des vagues.
Ces variations sont de l’ordre du millimètre. La dernière vériﬁcation fût de réaliser une
expérience en ﬁxant la hauteur d’eau d = 15 cm grâce à une cuve de trop-plein raccordée
au canal. Nous avons alors observé que les oscillations du fond étaient encore présentes.
Ces vériﬁcations permettent de préciser que c’est bien l’interaction entre la dynamique
des vagues et le système sédimentaire qui génère les oscillations auto-entrenues du système.
Nous présentons ici six couples de forçage de houle au déferlement (Fb, ξb) présentant
des oscillations du fond. Les six couples sont représentés sur la Figure 4.15 et les caracté-
ristiques de ces oscillations sont présentées dans le Tableau 4.1.
– (Fb, ξb) 1 :
Le premier cas correspond à un proﬁl de type T42 avec pour paramètre de houle
au déferlement (Fb, ξb) = (2, 4; 0, 34) − (2, 6; 0, 33). L’évolution spatio-temporelle
du proﬁl du fond et de la falaise est représentée sur la Figure 4.16. Nous pouvons
observer que l’oscillation des deux barres (interne et externe) qui commence au bout
de t = 2h du début de l’expérience, c’est-à-dire avant la ﬁn de la migration moyenne
de la barre (Fig. 4.16a). A partir de ce moment, les deux barres oscillent en opposition
de phase jusqu’à la ﬁn de l’expérience. Le dernier eﬀondrement, donc apport de
sédiment au système, se produit vers t = 7h. La position moyenne de la barre externe
s’éloigne progressivement jusqu’à se stabiliser vers t = 12h. Aﬁn de déterminer si le
comportement oscillatoire possède un caractère intrinsèque, nous stoppons le batteur
à houle à t = 20 h, nous laissons reposer le système quelques heures avant de réactiver
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(a)
(b)
Figure 4.16 – (Fb, ξb) 1. (a) Evolution spatio-temporelle de la morphologie du fond et de falaise.
(b) Série temporelle de la position de la crête de la barre externe et spectre de Fourier associé.
le batteur. Nous pouvons observer que la dynamique d’oscillation du système est
conservée jusqu’à la ﬁn de l’expérience. Malgré une variation passagère de l’amplitude
et de la période d’oscillation entre 18h et 20h avant l’arrêt du batteur (Fig. 4.16a).
Lorsque la valeur du ﬂux d’énergie au déferlement est maximale (Fb = 2, 6), la barre
externe est située vers le large.
Pour estimer l’amplitude et la période d’oscillation de la barre externe, nous avons
analysé l’évolution temporelle de la position de la crête de la barre. La série tem-
porelle de la position de la crête de la barre externe entre t ≈ 22h et t ≈ 38h et
le spectre de Fourier associé sont représentés sur la Figure 4.16b. Nous pouvons
observer sur le spectre la présence de 2 pics de fréquence assez proches. Celui qui
prédomine correspond à une période d’oscillation To ≈ 44 min et une amplitude
Ao ≈ 5 cm et le second pic correspond à une période To ≈ 50 min et une amplitude
Ao ≈ 3 cm.
– (Fb, ξb) 2 :
Comme le cas 1, nous pouvons observer sur la Figure 4.17a que l’oscillation du
système commence environ à t ≈ 2h et que les deux barres oscillent en opposition
de phase. Cependant il existe deux oscillations de caractéristiques distinctes.
La première commence à t ≈ 2h jusqu’à t ≈ 12h pour laquelle le proﬁl du fond est
en permanence de type T42. La gamme des paramètres de houle est alors (Fb, ξb) =
(2, 2; 0, 33)− (3, 5; 0, 30). La position moyenne de la barre externe semble se stabiliser
à t ≈ 3h, cela correspond à l’instant du dernier eﬀondrement. L’eﬀondrement qui





Figure 4.17 – (Fb, ξb) 2. (a) Evolution spatio-temporelle de la morphologie du fond et de falaise.
Série temporelle de la position de la crête de la barre externe et spectre de Fourier associé (b) pour
4h ≤ t ≤ 23h, (c) pour 4h ≤ t ≤ 12h et (d) pour 12h ≤ t ≤ 23h.
semble se produire à t ≈ 4h sur la Figure 4.17a correspond à des résidus de sable
restés sur la paroi de la visualisation latérale.
La seconde phase d’oscillation débute à t = 12h et dure jusqu’à la ﬁn de l’expé-
rience où le proﬁl du fond est également de type T42 avec (Fb, ξb) = (3, 1; 0, 31)−
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(a)
(b)
Figure 4.18 – (Fb, ξb) 3. (a) Evolution spatio-temporelle de la morphologie du fond et de falaise.
(b) Série temporelle de la position de la crête de la barre externe et spectre de Fourier associé.
(3, 4; 0, 30). Les oscillations sont interrompues pendant 2, 5h pour 14, 5h ≤ t ≤ 16h,
la barre interne est rattachée à la côte et le proﬁl semble plutôt être de type T43.
Comme pour le cas 1, lorsque les valeurs du ﬂux d’énergie au déferlement Fb sont
maximales, la barre externe est située vers le large. Nous pouvons observer sur
la Figure 4.17b qu’un pic de fréquence prédomine pour une très basse fréquence.
La période est d’environ 19h, ce qui correspond au temps du signal traité. Cela
traduit le changement de dynamique d’oscillation de la barre externe, en eﬀet la
position moyenne de la barre varie d’une dynamique à l’autre. Les deux autres pics
correspondent aux deux fréquences d’oscillation du système. Ainsi, l’amplitude et la
période d’oscillation sont Ao ≈ 4 cm et To ≈ 43 min pour la première dynamique
d’oscillation et Ao ≈ 3, 5 cm et To ≈ 36 min pour la seconde. Nous pouvons égale-
ment observer sur la Figure 4.17c les deux pics de fréquence, ce qui montre que la
présence de la seconde dynamique d’oscillation existe avant 12 h.
– (Fb, ξb) 3 :
Une autre dynamique d’oscillation est observée pour (Fb, ξb) = (3, 2; 0, 34) −
(4, 0; 0, 32) (Fig. 4.18). En début d’expérience, le système semble être stable de
t ≈ 3h jusqu’à t ≈ 7, 5h (Fig. 4.18a) avec un proﬁl de fond de type T43. Puis
une barre interne se détache de la côte vers le large et la barre externe migre vers
la côte, nous observons alors un proﬁl du fond de type T42, cette migration dure
environ 80 min. Ensuite, les barres migrent très rapidement dans l’autre sens pour
revenir à leur position et atteindre le proﬁl de type T43 d’avant migration. Cette
migration dure seulement 20 min, et le système se stabilise pendant 1− 1, 5 h dans
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l’état où il était entre t = 3 h et t = 7, 5 h, puis l’oscillation se répète. Les barres
externe et interne oscillent donc également en opposition de phase. Nous pouvons
observer sur la Figure 4.18a qu’à t ≈ 9h, t ≈ 11h et t ≈ 14h, lorsque la migration
de retour a lieu, un eﬀondrement se produit. Le signal temporel de la position de
la crête de la barre externe et le spectre de Fourier associé sont représentés sur la
Figure 4.18b. Les paramètres de l’oscillation sont To ≈ 137 min et Ao ≈ 3, 9 cm.
– (Fb, ξb) 4 :
Ce cas présente deux phases d’oscillation avec un transitoire entre les deux (Fig.
4.19a). La première phase d’oscillation, pour (Fb, ξb) = (3, 2; 0, 35) − (4, 9; 0, 31)
semble commencer à t ≈ 2h, et à t ≈ 5h la falaise est entièrement érodée. Le
système semble se stabiliser jusqu’à t ≈ 7h où il commence à se osciller entre deux
proﬁls de type T42 et T43. En eﬀet, lorsque la barre externe est vers la côte, une
barre interne se forme, et lorsque la barre externe migre vers le large, la barre
interne migre vers la côte pour s’y rattacher. Les signaux temporels de la position
de la crête de la barre externe et les spectres de Fourier associés sont représen-
tés sur la Figure 4.19b pour la durée totale de l’expérience, sur la Figure 4.19c
pour la première phase d’oscillation (8h ≤ t ≤ 22h) et sur la Figure 4.19b pour
la seconde phase d’oscillation (30h ≤ t ≤ 43h). Les paramètres d’oscillation sont
To ≈ 93 min et Ao ≈ 9, 2 cm. Une période transitoire entre les deux dynamiques
d’oscillation est observé pour 21 ≤ t ≤ 31h. La seconde dynamique d’oscillation,
pour (Fb, ξb) = (3, 7; 0, 33)− (4, 0; 0, 33), présente une période To ≈ 57 min et une
amplitude Ao ≈ 2, 2 cm plus faible (Fig. 4.19a). Comme pour le cas 2 où deux
dynamiques d’oscillation sont observées, le pic de fréquence à basse fréquence (Fig.
4.19b) correspond à une période d’environ 38h, soit la durée du signal traité, cela
traduit la variation entre les deux dynamiques d’oscillation.
– (Fb, ξb) 5 :
Ce cas présente deux phases d’oscillation (Fig. 4.20), une avant le dernier eﬀon-
drement à t ≈ 12h et une autre après (Fig. 4.20a). Les paramètres de houle au
déferlement au cours de l’expérience valent (Fb, ξb) = (5, 9; 0, 35)− (6, 4; 0, 35). La
première phase commence à t ≈ 5h et présente une oscillation entre deux proﬁls
de fond, de type T42 et T43. A la diﬀérence des cas précédents, la barre interne
oscille en phase avec la barre externe. L’amplitude et la période d’oscillation sont
de Ao ≈ 3, 1 cm et To ≈ 79 min (Fig. 4.20b). Puis lorsque l’eﬀondrement se produit
à t ≈ 12h, l’apport de sédiment au système morphologique semble générer une
seconde phase d’oscillation dont l’amplitude et la période sont plus importantes
Ao ≈ 10, 2 cm et To ≈ 206 min (Fig. 4.20c). La barre interne se rattache com-
plètement à la côte et un proﬁl de type T41 peut être ainsi observé (Fig. 4.20a).
Nous pouvons observer sur la Figure 4.20b un pic à basse fréquence qui traduit la
variation entre les deux dynamiques d’oscillation.
– (Fb, ξb) 6 :
Dans ce cas, le recul de la falaise stabilisée est atteint au bout de seulement t ≈ 1h
(Fig. 4.21a). Nous pouvons observer que la barre externe migre vers le large jusqu’à
t ≈ 3h puis revient vers la côte lentement jusqu’à t ≈ 5, 5h, puis plus brusquement.
A partir de ce moment, le système devient instationnaire et le proﬁl du fond est
de type T41. Durant chaque cycle, la barre externe se stabilise pendant environ
1, 5h− 2h, puis elle migre vers le large et revient à sa position d’avant migration
en 20− 50 min, puis l’oscillation se répète jusqu’à la ﬁn de l’expérience. Les pa-





Figure 4.19 – (Fb, ξb) 4. (a) Evolution spatio-temporelle de la morphologie du fond et de falaise.
(b) Série temporelle de la position de la crête de la barre externe et spectre de Fourier associé.
ramètres de houle varient entre (Fb, ξb) = (5, 0; 0, 37) et (Fb, ξb) = (6, 4; 0, 34).
Le signal temporel de la position de la crête de la barre externe et le spectre de
Fourier sont représentés sur la Figure 4.21b. L’amplitude et la période d’oscillation
sont Ao ≈ 2, 9 cm et To ≈ 140 min. De plus, nous pouvons observer sur le spectre
de Fourier qu’il existe une harmonique qui correspond à une période de 70 min




Figure 4.20 – (Fb, ξb) 5. (a) Evolution spatio-temporelle de la morphologie du fond et de falaise.
(b) Série temporelle de la position de la crête de la barre externe et spectre de Fourier associé.
qui est la trace de ce que l’on voit sur le signal temporel dans lequel il y a deux phases.
Nous avons montré diﬀérents cas de proﬁls du fond instationnaires de type T4 présen-
tant une oscillation auto-entretenue du système où nous avons observé diﬀérents compor-
tements du système morphologique. A partir de la Figure 4.15 et de la Table 4.1, nous
pouvons observer que les périodes d’oscillations augmentent avec le paramètre de similitude
de “surf” ξb et le ﬂux d’énergie Fb au point de déferlement. Pour essayer de comprendre les
diﬀérents comportements du système morphologique, nous souhaitons analyser la période
des oscillations To en fonction d’un temps caractéristique des vagues, soit la période de
houle T . Nous avons représenté la période des vagues T en fonction de la période d’os-
cillation de chacune des phases d’oscillation des six couples (Fb, ξb) sur la Figure 4.22.
Pour chaque couple (To,T ), nous avons représenté le type de fond. Nous pouvons ainsi
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(a)
(b)
Figure 4.21 – (Fb, ξb) 6. (a) Evolution spatio-temporelle de la morphologie du fond et de falaise.
(b) Série temporelle de la position de la crête de la barre externe et spectre de Fourier associé.
Figure 4.22 – Période d’oscillation To de la morphologie du fond en fonction de la période des
vagues T . Les points (T42/T43) et (T43/T42) correspondent aux proﬁls de fond selon la position
de la barre externe (côte/large).
observer que les périodes d’oscillation To semblent augmenter avec la période la houle T .
De plus, nous pouvons voir que les phases d’oscillation présentant un proﬁl de type T42
sont observées pour des faibles valeurs de To et T telles que (To,T ) ≤ (70 min; 0, 8 s). Les
phases d’oscillation présentant une alternance des proﬁls de fond entre le type T43 (lorsque
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Forçages Position de To Ao Type
de Périodes la barre (Fb, ξb) (min) (cm) de
houle externe fond
1 22h-38h côte (2, 4; 0, 34) 44 5 T42
large (2, 6; 0, 33) T42
4h-12h côte (2, 2; 0, 33) 43 4 T42
2 large (3, 5; 0, 30) T42
12h-23h côte (3, 1; 0, 31) 36 3.5 T42
large (3, 4; 0, 30) T43
3 4h-20h côte (3, 2; 0, 34) 137 3.9 T43
large (4, 0; 0, 32) T42
8h-22h côte (3, 2; 0, 35) 93 9.2 T43
4 large (4, 9; 0, 31) T42
30h-43h côte (3, 7; 0, 33) 57 2.2 T42
large (4, 0; 0, 33) T42
5 4h-11h côte (5, 9; 0, 35) 79 3.1 T43
large (6, 4; 0, 35) T42
11h-21h côte (5, 9; 0, 35) 206 10.2 T41
large (6, 4; 0, 35) T41
6 6h-22h côte (5, 0; 0, 37) 140 2.9 T41
large (6, 4; 0, 34) T41
Table 4.1 – Caractéristiques des oscillations auto-entretenues du fond.
la barre est vers la côte) et T42 (lorsque la barre est vers le large) sont observées pour
(70 min; 0, 8 s) ≤ (To,T ) ≤ (140 min; 0, 88 s). Les phases d’oscillation présentant ﬁnale-
ment des proﬁls de fond de type T41 sont observées pour (To,T ) ≥ (140 min; 0, 88 s). Les
types de proﬁls de fond semblent donc dépendre de la période de houle T et d’oscillation
To. Cependant, pour comprendre la présence de plusieurs phases d’oscillation à diﬀérentes
périodes To pour un même forçage de houle, il est nécessaire d’analyser en détail l’hydro-
dynamique notamment la variation de la profondeur d’eau d(t), cette analyse n’a pas été
eﬀectuée et n’est donc pas présentée ici.
Les proﬁls du fond observés pourraient correspondre à des proﬁls (RBB) ou (TBR)
de la classiﬁcation de Wright & Short (1984) (Fig. 1.33). En eﬀet, nous pouvons observer
sur la Figure 1.33 que la vue aérienne des proﬁls (RBB) montre une oscillation spatiale
transversale de la barre externe et du haut de plage en opposition de phase par rapport à la
barre externe. L’instationnarité du système morphologique que nous observons est diﬃcile
à expliquer, une des pistes pourrait être que le forçage de houle génèrerait naturellement
des courants parallèles à la côte qui provoqueraient une variation spatiale transversale le
long de la côte. Comme le dispositif contraint le système à être bidimensionnel, la variation
spatiale transversale serait traduite par une variation temporelle longitudinale du système.
4.5 Variation de la taille de grain du matériau
4.5.1 Taille du grain et morphologie du fond
La cartographie des régimes présentée dans la section (4.3) a été établie pour une
taille de grain donnée D50 = 0, 41 mm. Pour étudier le comportement du système pour
diﬀérentes tailles de grain du sédiment, les deux paramètres utilisés, F et ξ qui sont des
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paramètres purement hydrodynamiques, ne peuvent convenir. Nous choisissons plutôt le
nombre de Dean Ω (Eq. 1.7), appelé aussi vitesse de chute adimentionnelle, et le nombre
de Shields Θ (Eq. 1.6). Nous calculons le nombre de Shields au déferlement que nous
notons Θb.
Nous avons utilisé trois types de sable diﬀérents, le C412, le S276 et le S475. Une
nouvelle cartographie des types de proﬁls du fond est faite dans le diagramme (Ω,Θb).
L’objectif est de savoir si pour diﬀérentes tailles de grains, les mêmes types de proﬁls du
fond sont observés ou si le comportement du fond est diﬀérent. Nous analysons si les deux
paramètres hydro-sédimentaires choisis sont suﬃsants pour caractériser les diﬀérents types
de comportement du système. Les diagrammes des types de fond sont représentées sur la
Figure 4.23.
Les expériences réalisées sur les trois types de sable se situent plus ou moins dans la
même gamme du nombre de Shields, Θb ≤ 0, 15 pour le sable ﬁn (Fig. 4.23a), Θb ≤ 0, 22
pour le sable de référence (Fig. 4.23b) et Θb ≤ 0, 16 pour le sable grossier (Fig. 4.23c).
Cette gamme du nombre de Shields Θb correspond à un régime de transport par charriage
uniquement. Par contre, une diﬀérence importante sur la gamme du nombre de Dean
Ω peut être observée. Pour le sable le plus ﬁn S276, la gamme du nombre de Dean est
1 ≤ Ω ≤ 3, alors que pour les sables plus grossiers C412 et S475, les valeurs du nombre de
Dean sont moindres 0, 5 ≤ Ω ≤ 2, 5.
Nous avons observé que les types de fond qui apparaissent avec les sables plus ﬁn
S276 et plus grossier S475 sont identiques à ceux obtenus pour le sable de référence C412.
Cependant, nous pouvons observer sur la Figure 4.23 que les frontières entre les diﬀérents
types de morphologie du fond (- - -) sont décalées par rapport au nombre de Dean Ω.
Pour le sable plus grossier S475, les frontières sont décalées vers les faibles valeurs de Ω
par rapport aux deux sables C412 et S276.
Ainsi, plus le sable est ﬁn (resp. grossier), plus les valeurs du nombre de Dean Ω corres-
pondant aux zones des diﬀérents types de morphologie du fond sont grandes (resp. petites).
Les symboles reliés par une courbe noire dans le plan (Ω,Θb) sur la Figure 4.23 corres-
pondent à des cas instationnaires présentant une oscillation auto-entretenue. Nous pouvons
ainsi observer qu’il n’y a pas de frontière claire entre les proﬁls stationnaires et les proﬁls
instationnaires. Pour les trois sables, les cas instationnaires sont observés pour des valeurs
du nombre de Shields telles que 0, 05 ≤ Θb ≤ 0, 15.
Les types de morphologie du fond dépendent fortement du nombre de Dean Ω, mais
également du nombre de Shields Θb. En eﬀet, nous pouvons observer que les frontières
entre les types de fond sont plus inclinées pour le sable plus ﬁn S276 que pour les sables
plus grossiers C412 et S475. Nous pouvons même observer que les frontières sont quasi-
ment verticales pour le sable S475. Par conséquent, la dépendance du nombre de Shields
augmente pour des faibles tailles de grain.
En comparant nos résultats à la classiﬁcation de Wright & Short (1984), nous pouvons
dire que la valeur seuil du nombre de Dean Ω = 1 qui délimite les proﬁls du fond de type
“réﬂéchissant” des proﬁls intermédiaires dans la classiﬁcation de Wright & Short (1984)
varie dans notre étude selon la taille de grain de sable. Cette valeur varie de Ω ≈ 1, 3 pour
le sable ﬁn, à Ω ≤ 0, 5 pour le sable le plus grossier.
Les deux paramètres (Ω,Θb) ne suﬃsent cependant pas à caractériser précisemment
la typologie morphologique du fond dans notre cas.
Nous avons eﬀectué un test avec un sable beaucoup plus ﬁn (silice, D50 = 0, 11 mm)
correspondant (Ω,Θb) = (6, 0; 0, 03), c’est-à-dire pour des plus grandes valeurs de (Ω




Figure 4.23 – Diagramme des types de fond dans le plan (Ωb;Θb) pour diﬀérentes tailles de sable,
(a) D50 = 0, 28 mm, (b) D50 = 0, 41 mm et (c) D50 = 0, 48 mm. Les représentations des symboles
et des limitations sont les mêmes que la Figure 4.7. Les symboles de petite taille correspondent aux
paramètres des vagues au niveau de la plateforme interne des proﬁls de type T4 représentés.
108 CHAPITRE 4. MORPHODYNAMIQUE DU FOND
Figure 4.24 – Proﬁl du fond et de la falaise pour une taille de grain de sable D50 = 0, 11 mm.
et Θb). Nous pouvons observer sur la Figure 4.24 que le proﬁl du fond présente des
rides, le régime de transport solide est donc diﬀérent, ce qui correspond bien à une
valeur plus importante du paramètre de Shields Θb. De plus, le proﬁl du fond présente
une terrasse à faible pente où les vagues déferlent en glissant, et leur énergie est forte-
ment dissipée, le proﬁl semble donc correspondre à un proﬁl “dissipatif”. Le nombre de
Dean vaut Ω = 6, cette observation corrobore la caractérisation de Wright & Short (1984).
4.5.2 Taille du grain, morphologie du fond et recul de la fa-
laise
Comme nous faisons varier la taille de grain des sables, la cohésion et donc la résistance
de la falaise n’est pas la même. Nous avons montré au chapitre précédent que pour un même
forçage de houle, le recul de falaise est plus important lorsqu’elle est composée de sable
ﬁn.
Analysons un cas où le recul ﬁnal de la falaise est similaire pour deux diﬀérentes tailles
de grain de sable. Pour un même forçage de houle au large (F , ξ) ≈ (0, 5; 0, 67), les deux cas
observés pour le sable plus ﬁn (D50 = 0, 28 mm) et le sable plus grossier (D50 = 0, 48 mm)
présentent un recul ﬁnal de la falaise peu diﬀérent avec une variabilité d’environ 6% pour
le sable plus ﬁn. Cependant le type de morphologie observé est diﬀérent, le proﬁl du fond
de sable ﬁn est de type T1, et celui de sable grossier est de type T2.
Ces observations peuvent signiﬁer que lorsqu’un proﬁl du fond tend à être de type
T1, la falaise recule moins que si le proﬁl du fond tend vers un type T4. Nous retrouvons
donc les mêmes résultats que les observations de Wright & Short (1984) où les proﬁls
“réﬂechissants” (Ω ≤ 1) existent pour des régimes en accrétion et les proﬁls dissipatifs
(Ω ≤ 5) pour des régimes en érosion.
4.6 Influence de la variation du niveau d’eau moyen
sur la morphologie du fond
L’objectif ici est d’estimer l’inﬂuence de la variation du plan d’eau sur le système
morphologique. Nous souhaitons reproduire l’eﬀet de la marée couplée au forçage de houle
pour analyser le recul de la falaise et comment un type de fond réagit. Nous cherchons à
savoir si l’oscillation d’un proﬁl de fond soumis à la variation du niveau d’eau est conservée.
Nous analysons l’inﬂuence de la variation de la hauteur d’eau d autour d’un niveau moyen
sur la dynamique du fond. Pour cela, nous avons raccordé un système à marée au canal à
houle (Section ( 2.1.2)). Nous avons choisi deux périodes de marée correspondant à deux
temps caractéristiques liés à l’échelle du recul de la falaise et à l’échelle des vagues.




Figure 4.25 – Evolutions spatio-temporelles de la morphologie de la falaise et du fond de type
T3. (a) sans marée et avec variation sinusoïdale du niveau d’eau de période Tm = 20 min et
d’amplitude (b) Am = 1 cm et (c) Am = 2 cm.
Le temps caractéristique lié aux vagues revient à appliquer les lois d’échelle de notre
modélisation physique (Section ( 2.3.3)). Le rapport d’échelles temporelles a été déterminé
à T ∗ = 0, 1, ainsi la période caractéristique de la marée du modèle correspondant à une
marée de la nature (∼ 12 h) vaut 1, 2h = 72 min. Nous avons ainsi choisi une période de
marée assez proche, Tm = 90 min.
Nous choisissons une seconde valeur plus faible de la période de marée du modèle
Tm = 20 min qui correspondrait à un temps caractéristique lié au recul de la falaise. Nous
avons ainsi choisi comme périodes de marée Tm = 20 min et Tm = 90 min. La géométrie
du canal à houle limite l’amplitude de la variation de la position du plan d’eau. Nous
choisissons donc deux amplitudes de marée modérées, soit Am = 1 cm et Am = 2 cm. Ces




Figure 4.26 – Proﬁl du fond de type T3. (a) sans marée et avec marée (Am = 1 cm, Tm = 20 min)
(b) à marée haute et (c) à marée basse.
conditions correspondent à des régimes microtidaux où l’eﬀet des vagues prédomine devant
l’eﬀet de la marée. Nous étudions l’inﬂuence de la marée sur trois types de morphologie
du fond, T3, T43 stationnaire et T41 instationnaire.
4.6.1 Pour un fond de type T3
Les expériences sont réalisées avec les mêmes paramètres de houle (F , ξ) = (1, 1; 0, 53)
(H = 3, 4 cm et T = 0, 89 s). Nous avons considéré deux régimes de marée de même
période Tm = 20 min pour deux amplitudes diﬀérentes Am = 1 cm et Am = 2 cm pour
estimer l’inﬂuence de l’amplitude sur la morphodynamique du système. Les évolutions
spatio-temporelles de la falaise et du fond, sans marée et avec les deux conditions de
marée considérées, sont représentées sur la Figure 4.25.
Nous pouvons observer que la morphologie du fond répond à la marée en oscillant.
Le recul de la falaise et la longueur de la plateforme totale Lp sont plus grands avec la
marée (Fig. 4.26b,c) que sans (Fig. 4.26a), ces quantités augmentent avec l’amplitude de
la marée. Dans chacun des deux cas de marée considérés, deux types de fond sont observés
pour les extrema du niveau d’eau (Fig. 4.26b,c). A marée basse, le proﬁl du fond est de
type T3, les plateformes externe et interne sont plus étalées et plus plates que dans le cas
sans marée (Fig. 4.26c). A marée haute, le fond est de type T41 (Fig. 4.26b), la longueur
de la plateforme externe Lpe est réduite, la plateforme totale est alors plus petite qu’à
marée basse. La position de la marche de la plateforme externe M est similaire pour les
deux régimes de marée (Fig. 4.25b-c). Cependant, comme le recul de la falaise est plus
important pour la grande amplitude de marée (Am = 2 cm), la plateforme totale est plus
étendue que pour Am = 1 cm.




Figure 4.27 – Evolutions spatio-temporelles de la morphologie de la falaise et du fond de type T43
sationnaire. (a) sans marée et avec variation sinusoïdale du niveau d’eau de période Tm = 20 min
et d’amplitude (b) Am = 1 cm et (c) Am = 2 cm.
4.6.2 Pour un fond de type T43 stationnaire
Les deux conditions de marée précédentes sont appliquées sur un cas présentant, à
niveau d’eau constant, un proﬁl à barre stable de type T43. Les paramètres de houle à
niveau d’eau constant sont (F , ξ) = (1, 4; 0, 34) (H = 4, 7 cm et T = 0, 59 s). La mor-
phodynamique du système est représentée sur la Figure 4.27 avec et sans marée. Comme
pour le cas du proﬁl de type T3, le recul de la falaise et l’étendue du fond sableux sont
plus importants avec la marée et augmentent avec son amplitude Am (Fig. 4.28). La dy-
namique des morphologies du fond est très semblable pour les deux amplitudes de marée,




Figure 4.28 – Proﬁl du fond de type T43 stationnaire. (a) sans marée et avec marée (Am =
1 cm, Tm = 20 min) (b) à marée haute et (c) à marée basse.
leur forme est cependant diﬀérente à marée basse et marée haute, les proﬁls sont de type
T43 à marée basse (Fig. 4.28c) et T42 à marée haute (Fig. 4.28b).
A marée basse, la plateforme interne est une terrasse étendue où la pente est forte au
pied de la falaise et diminue légèrement vers le large (Fig. 4.28c). La plateforme externe
est composée d’une barre de déferlement et d’une barre due au jet secondaire de taille
importante. Les deux barres se raccordent entre elles, cela est lié à la faible hauteur des
vagues H car la profondeur d’eau d est plus faible que le niveau moyen, ainsi l’énergie du
déferlement n’est pas suﬃsante pour séparer les 2 barres.
A marée haute, les deux barres externes (de déferlement et de jet secondaire) migrent
vers la côte et fusionnent pour ne former qu’une seule barre (Fig. 4.28b et Fig. 4.27b et c,
par exemple entre 10, 35 h et 10, 5 h). Comme la profondeur d’eau d augmente, le point du
déferlement est décalé vers la côte où la profondeur d’eau d est plus faible, et la migration
de la barre est générée par les vagues dans la zone de levée. La forme de cette barre est
assez diﬀérente, elle est moins bombée, plus aplatie et plus étendue qu’à marée basse (Fig.
4.28b et c). Pendant la migration de la barre externe vers la côte, une barre interne se
forme et migre légèrement vers le large (Fig. 4.28b).
4.6.3 Pour un fond de type T41 instationnaire
Pour analyser la réaction d’une morphologie du fond instationnaire à la marée, il est ici
plus pertinent de faire varier la période de la marée Tm par rapport aux cas précédents où
les proﬁls sont stationnaires. Nous avons donc choisi deux conditions de marée à amplitude
de marée ﬁxée Am = 1 cm que nous avons appliqué sur un proﬁl de type T41 instationnaire
d’une période d’oscillation To ≈ 140 min, les 2 périodes de marée considérées valent
Tm = 20 min et Tm = 90 min. Les paramètres de houle varient entre (F , ξ) = (3, 0; 0, 42)
et (F , ξ) = (3, 2; 0, 41) selon la position de la barre externe pendant son oscillation. Les
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Figure 4.29 – (a) Evolutions spatio-temporelles de la morphologie de la falaise et du fond de type
T41 instationnaire sans marée. (b) Série temporelle de la position de la crête de la barre externe
et spectre de Fourier associé.
évolutions spatio-temporelles des proﬁls de fond sans marée et le spectre de Fourier associé
sont représentées sur la Figure 4.29.
Le cas sans marée présente une oscillation auto-entretenue de la barre sédimentaire
avec une période d’oscillation To ≈ 140 min et une amplitude Ao ≈ 2, 9 cm. Les proﬁls du
fond des deux positions extrêmes de la barre sont de type T41. Lorsque la barre se situe
près de la côte (Fig. 4.32a), elle est moins bombée et plus aplatie que lorsqu’elle se situe
vers le large (Fig. 4.32b).
Lorsque l’on impose une marée de période Tm = 20 min avec la houle, nous pouvons
observer sur la Figure 4.30a que la dynamique d’oscillation à basse fréquence du système
morphologique se conserve. Nous pouvons observer sur la Figure 4.30b trois pics de fré-
quence, un à basse fréquence qui correspond à la taille de l’échantillon traité et traduit la
variation de la dynamique d’oscillation entre 6h ≤ t ≤ 13h et 13h ≤ t ≤ 39h. Le second pic
qui prédomine à 0,15 mHz correspond à l’oscillation auto-entretenue du système morpho-
logique où l’amplitude d’oscillation Ao ≈ 6, 3 cm est plus importante que dans le cas sans
marée. La période de cette oscillation vaut Tm ≈ 110 min et présente donc une diﬀérence
d’environ 30 min par rapport au cas sans marée mais reste du même ordre. Le troisième
pic à plus haute fréquence (0,83 mHz) correspond au forçage de la marée et traduit une
petite amplitude d’oscillation de Ao ≈ 2 cm.
Les proﬁls du fond aux positions extrêmes de la barre externe de cette oscillation sont
de type T42 lorsque la barre externe est au large et T43 lorsqu’elle est vers la côte (Fig.
4.30a). En comparaison avec le cas sans marée (Fig. 4.29), lorsque la barre externe se
situe près de la côte, elle se trouve à la même position, alors que lorsqu’elle se situe vers
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Figure 4.30 – (a) Evolutions spatio-temporelles de la morphologie de la falaise et du fond de
type T41 instationnaire avec variation sinusoïdale du niveau d’eau d’amplitude Am = 1 cm et de
période Tm = 20 min. (b) Série temporelle de la position de la crête de la barre externe et spectre
de Fourier associé.
le large, elle est plus éloignée avec la marée.
La deuxième condition de marée a la particularité d’avoir une période To = 90 min
du même ordre que celle de l’oscillation auto-entretenue du système sans marée (To =
140 min). Il est donc intéressant d’étudier leur interaction. Nous pouvons clairement ob-
server sur la Figure 4.31a que la barre interne répond à la fréquence de la marée. La barre
interne se situe près de la côte lorsque la marée est haute (Fig. 4.32c) et vers le large lorsque
la marée est basse (Fig. 4.32d), nous pouvons ainsi repérer les instants où la profondeur
d’eau est maximale ou minimale par la position de la barre interne. La morphologie du fond
est le plus souvent de type T42, mais aussi de type T43 lorsque la barre externe est près de
la côte (Fig. 4.32c). Lorsque la marée est basse, le déferlement des vagues se produit plus
au large, et ainsi la barre externe tend à migrer vers le large. Cependant, la barre externe
ne se situe pas au large à chaque marée basse (Fig. 4.31a), ainsi nous pouvons observer sur
la Figure 4.31b que le spectre de Fourier présente deux pics de fréquence. Le premier pic
à To ≈ 178 min ∼ 2Tm correspond à l’oscillation à basse fréquence du fond, l’amplitude
mesurée est Ao ≈ 9 cm. Le second pic à To ≈ 89 min correspond au forçage de la marée
qui fait varier la position de la barre externe, en eﬀet l’amplitude d’oscillation de la barre
lié au forçage de la marée est Ao ≈ 5, 6 cm. Nous pouvons en déduire que l’oscillation du
fond s’eﬀectue à une période To plus grande que dans le cas sans marée To = 140 min.




Figure 4.31 – (a) Evolutions spatio-temporelles de la morphologie de la falaise et du fond de type
T41 instationnaire avec variation sinusoïdale du niveau d’eau d’amplitude Am = 1 cm et de période
(b) Tm = 90 min. (b) Elévation de plan d’eau, série temporelle de la position de la crête de la
barre externe et spectre de Fourier associé.
Nous pouvons déduire que la variation du niveau d’eau n’empêche pas l’oscillation
auto-entretenue du système morphologique, mais au contraire elle la force.
4.7 Conclusions
Dans ce chapitre, une cartographie des régimes du fond a été établie. Nous avons
ainsi proposé une méthodologie pour déterminer diﬀérents types de fond que nous avons
cherché à caractériser en fonction du forçage de houle (F , ξ). Nous avons montré que cette
caractérisation est plus pertinente lorsque nous considérons la hauteur des vagues au point
de déferlement Hb plutôt qu’au large H. Quatre principaux types de proﬁl du fond ont
été identiﬁés. Cette typologie des fonds dépend uniquement du paramètre de similitude de
“surf” au point de déferlement ξb. De la même façon, les types de fond dépendent également
du nombre de Dean Ω et corrobore la classiﬁcation des types du fond de Wright & Short
(1984). En eﬀet, nous observons des proﬁls du fond de type “réﬂéchissant” et intermédiaire
(à barre ou à terrasse) qui correspondent aux proﬁls de la classiﬁcation de Wright & Short
(1984).
Cependant, en modiﬁant la taille des grains de sable, les limitations des diﬀérents
types de morphologie du fond sont déplacées par rapport au nombre de Dean Ω. Pour du
sable plus ﬁn (resp. grossier), les limites entre les zones des diﬀérents types du fond sont





Figure 4.32 – Proﬁl du fond de type T41 instationnaire. (a)-(b) sans et (c)-(d) avec marée (Am =
1 cm, Tm = 90 min), lorsque la barre externe est située (a)-(c) près de la côte et (b)-(d) vers le
large.
déplacées vers des grands (petits) nombres de Dean Ω. De plus, plus le sable est ﬁn, plus
les diﬀérents types de fond dépendent également du nombre de Shields.
La plupart des morphologies du fond sont stationnaires, cependant certains proﬁls sont
instationnaires et peuvent présenter une oscillation auto-entretenue de la morphologie du
fond. Cette instationnarité semble exister pour des forts ﬂux d’énergie des vagues au large
F correspondant à des hauteurs de vagues au large H ≥ 4, 5 cm. La dynamique de cette
oscillation est très variable et peut faire apparaître diﬀérents types de morphologie du
fond. La période d’oscillation de la barre externe To peut varier de 36 min à 200 min et
semble augmenter avec la période des vagues T .
Lorsque nous faisons varier le plan d’eau (marée), les cas stationnaires réagissent à
l’eﬀet de la marée par une oscillation du fond à la fréquence de la marée. Cependant, la
morphologie du fond d’un cas instationnaire présentant une oscillation auto-entretenue
du fond, soumis à l’eﬀet de la marée, conserve sa dynamique d’oscillation. La fréquence
de la marée semble moduler la fréquence d’oscillation.
5Volume de sédiment érodé : Queleffet sur le système ?
Dans les deux chapitres précédents, les résultats présentés concernent des expériencespour lesquelles le volume de sable qui compose la falaise est constant, ﬁxé par la
géométrie initiale de la falaise. Le système met en jeu un certain volume mobile de sable
avant de se stabiliser. La question ici est de savoir comment réagit le système à une
variation du volume mobile de sable.
Nous choisissons de faire varier le volume total de sable pour en estimer l’inﬂuence
sur la dynamique du système. Pour cela, nous avons fait varier ce volume de sable dans le
système de deux manières. Nous avons prélevé périodiquement le sable composant la barre
externe d’un proﬁl du fond, le volume total de sable dans le système est donc réduit. Le
but est d’estimer le rôle du volume de la barre externe sur la vitesse de recul de la falaise.
La deuxième manière de faire varier le volume total de sable est de modiﬁer la hauteur
de la falaise. Les objectifs sont ici de savoir si le recul de la falaise et le volume de sable
érodé sont plus importants pour une falaise de petite ou de grande hauteur, et comment
la morphologie du fond est modiﬁée. Nous cherchons également à savoir comment les
profondeurs des évènements d’eﬀondrement varient en fonction des profondeurs critiques
de l’encoche aﬁn d’en estimer la cohésion de la falaise. Comme les fonds instationnaires
ont été observés pour des forts ﬂux d’énergie des vagues incidentes pour hf = 8 cm,
nous souhaitons ﬁnalement les analyser en fonction du forçage des vagues incidentes pour
diﬀérentes hauteurs de falaise. Nous analysons donc l’inﬂuence de la hauteur de falaise sur
la morphodynamique du fond, sur le recul de la falaise et sur le volume de sable érodé.
Nous analysons également les profondeurs des évènements d’eﬀondrement en fonction de
la hauteur de falaise et estimons la cohésion de la falaise. Nous estimons ﬁnalement la
relation entre les volumes de sable érodé par la houle et la hauteur de falaise pour des
fonds instationnaires à paramètres de houle incidente ﬁxés.
5.1 Prélèvement de la barre sédimentaire
Durant une expérience où un proﬁl du fond de type T42 se développe pour un forçage
de houle (F , ξ) ≈ (1, 2W/m; 0, 39), la barre externe est prélevée périodiquement quelques
minutes après chaque eﬀondrement. La période de prélèvement de la barre varie ainsi entre
7 et 15 min. D’un point de vue pratique, pour chaque prélèvement, le batteur à houle est
arrêté, le canal vidé, le sable de la barre prélevé, puis le canal est rempli à nouveau et le
batteur réactivé.
Nous avons comparé les évolutions spatio-temporelles des proﬁls du fond et de falaise
de deux expériences réalisées pour un même forçage de houle (F , ξ) ≈ (1, 2 W/m; 0, 39),
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(a)
(b)
Figure 5.1 – Evolution spatio-temporelle de la morphologie de falaise et du fond pour (F ; ξ) ≈
(1, 2 W/m; 0, 39) (a) sans et (b) avec prélèvement de la barre sédimentaire. L’échelle de couleur
représente l’élévation de sable (en cm) ; l’échelle temporelle a été dilatée pour le cas (b).
l’une avec et l’autre sans prélèvement de la barre sédimentaire (Fig. 5.1). Il apparaît
clairement que le recul de la falaise est plus important quand la barre sédimentaire est
prélevée (Fig. 5.1b). La falaise est fortement érodée (xf ≈ 7 cm à t = 1, 2h) alors que
le cas sans prélèvement présente une position stable de la falaise à xsf ≈ 16 cm (Fig.
5.1a). La présence de la barre entraîne une érosion de la falaise plus faible, l’attaque des
vagues est ainsi réduite. La barre sédimentaire a donc un rôle important de dissipateur
d’énergie de la houle. Nous pouvons également observer qu’à chaque prélèvement de la
barre sédimentaire, une nouvelle barre se forme sur la plateforme rigide et s’éloigne de la
côte à la même vitesse (de l’ordre du cm/min) à chaque migration.
Les évolutions temporelles de la position de la falaise avec et sans prélèvement de
la barre sont représentées pour deux valeurs du ﬂux d’énergie (F ≈ 1, 2 W/m et
F ≈ 0, 7 W/m) sur la Figure 5.2a. Nous pouvons observer pour les deux valeurs du
ﬂux d’énergie, que dans le cas où la barre est prélevée, la position du front de falaise di-
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(a) (b)
Figure 5.2 – Evolution temporelle (a) totale et (b) agrandie pour 0h ≤ t ≤ 2, 5h de la position
de la falaise xf avec et sans prélèvement de la barre pour deux ﬂux d’énergie F . (—) et (- - -)
représentent les droites d’interpolation des évolutions temporelles de la falaise xf avec prélèvement
de la barre d’équations xf (t) = −19t+ 27 pour (F , ξ) = (1, 25 W/m; 0, 39) et xf (t) = −11t+ 28
pour (F , ξ) = (0, 73 W/m; 0, 39).
minue en évoluant linéairement en temps (Fig. 5.2b). La vitesse de recul est donc presque
constante. Ainsi, en interpolant ces courbes par des droites (Fig. 5.2b), nous pouvons
estimer la vitesse de recul de la falaise.
Nous remarquons que les droites interceptent les courbes pour xf ≤ 25 cm (Fig. 5.2b)
ce qui correspond à un recul de Rf ≥ 15 cm. Nous avons observé dans le Chapitre 3-
Section 3.2, que les courbes d’interpolation en décroissance exponentielle de l’évolution
temporelle de la position de la falaise xf (t) convenaient pour un recul de la falaise de
Rf ≥ 14 cm. Cela pourrait également signiﬁer que tant que le recul de la falaise Rf est
inférieur à 15 cm, ce sont les mécanismes initiaux du processus d’érosion de falaise qui
agissent (Section 3.1). Puis, lorsque le recul de la falaise est supérieur à 15 cm, le volume
de la plateforme sableuse dissipe suﬃsamment l’énergie de la houle pour que le mécanisme
d’érosion par jet de rive perdure jusqu’à la ﬁn de l’expérience. Le premier prélèvement de
la barre externe est eﬀectué bien après la période des mécanismes initiaux du processus
d’érosion de falaise.
Nous pouvons cependant déduire les vitesses de recul de la falaise en fonction du ﬂux
d’énergie. Pour F = 1, 25 W/m, la vitesse vaut vr ≈ −19 cm/h, elle vaut vr ≈ −11 cm/h
pour F = 0, 73 W/m et elle vaut vr = 0 pour F = 0, la vitesse de recul de la falaise
semble donc être proportionnelle au ﬂux d’énergie de houle F (Fig. 5.3). Elle s’écrit :
vr ≈ 15F (5.1)
Damgaard & Dong (2004) ont réalisé des expériences d’érosion de falaise de sable
mouillé par des vagues à incidence oblique dans un bassin à houle. Ils ont observé que
des vagues obliques provoquaient une vitesse de recul de la falaise constante. Dans notre
étude, les vagues impactent la falaise à incidence normale, l’évacuation du sédiment ne peut
donc se faire que perpendiculairement à la côte vers le large. Le prélèvement périodique
de la barre sédimentaire permet de reproduire de façon discrète l’évacuation du sédiment
parallèlement au rivage. Nos résultats sont donc similaires aux résultats de Damgaard &
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Figure 5.3 – Vitesse de recul de falaise vr en fonction du ﬂux d’énergie des vagues F avec ξ = 0, 39
pour des cas avec prélèvement de la barre.
Dong (2004). La vitesse de recul semble proportionnelle au ﬂux d’énergie F , soit en H2,
ce qui est légèrement diﬀérent de l’estimation de Damgaard & Dong (2004), en H2,5.
5.2 Influence de la hauteur de falaise
Nous faisons maintenant varier la hauteur de falaise hf aﬁn de savoir si elle inﬂuence la
morphodynamique du fond. Pour cela, nous comparons les types de morphologie du fond
pour diﬀérentes hauteurs de falaise à forçage de houle (Fb, ξb) donné. Nous comparons
également la morphologie de fonds instationnaires à forçage de houle (Fb, ξb) ﬁxé pour
diﬀérentes hauteurs de falaise. Nous distinguons les fonds stationnaires des fonds insta-
tionnaires à forçage de houle incidente (F , ξ) ﬁxé en fonction de la hauteur de falaise et
nous en analysons le volume de sable érodé V es .
Une question importante est aussi de savoir comment recule une falaise en fonction de
sa hauteur hf , ainsi nous mesurons l’évolution de la position de la falaise xf (t), le recul de
la falaise stabilisée Rsf et la vitesse moyenne vmr de la falaise en fonction de la hauteur de
falaise. Nous mesurons également le volume de sable érodé V es pour un forçage de houle
au déferlement (Fb, ξb) donné.
Nous voulons savoir également si la profondeur d’eﬀondrement Leff est égale à la
profondeur critique de l’encoche Lcenc pour une plus grande gamme de hauteurs de falaise
hf que dans la section 3.2.2. Nous analysons ainsi l’évolution de la profondeur critique de
l’encoche Lcenc en fonction de la hauteur de falaise hf et estimons la cohésion de la falaise
c.
5.2.1 Morphologie du fond
Dans un premier temps, nous analysons la morphologie du fond pour diﬀérentes hau-
teurs de falaise hf dans le diagramme (Fb, ξb) (Fig. 5.4) que nous comparons ensuite au
type de fond pour une hauteur de falaise hf = 8 cm (Fig. 5.4b). Nous pouvons observer




Figure 5.4 – Typologie du fond en fonction des paramètres de houle au déferlement (Fb, ξb) pour
diﬀérentes hauteurs de falaise hf : (a) hf = 5 cm, (b) hf = 8 cm, (c) hf = 10 cm, (d) hf = 12 cm,
(e) hf = 15 cm.
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Figure 5.5 – Régimes de houle au déferlement (Fb, ξb) des six couples étudiés pour diﬀérentes
hauteurs de falaise hf .
que la morphologie du fond est du même type pour un même couple du forçage de houle au
déferlement (Fb, ξb) quelle que soit la hauteur de falaise. En eﬀet, chaque morphologie du
fond se situe dans la zone du diagramme (Fb, ξb) qui correspond au type de morphologie
correspondant.
Nous considérons maintenant six couples de forçage de houle (Fb, ξb) pour lesquels la
hauteurs de falaise est modiﬁée (Fig. 5.5). Chacun de ces couples correspond à un type
de morphologie diﬀérent. Les couples 1, 2, 3, 4 et 5 correspondent respectivement à des
proﬁls stationnaires de type T1, T3, T43, T41 et T42 et le couple 6 correspond à un fond
instationnaire de type T42/T43.
Intéressons nous au couple 6 pour un forçage de houle (Fb, ξb) ≈ (2, 8 W/m; 0, 31)
avec diﬀérentes hauteurs de falaise hf = 8 cm, hf = 10 cm, hf = 12 cm et hf = 15 cm.
L’évolution spatio-temporelle de la morphologie du fond et de falaise pour hf = 8 cm
est représentée sur la Figure 5.6a. L’évolution temporelle de la position de la crête de
la barre externe et le spectre de Fourier associé sont représentés sur la Figure 5.6b. Le
spectre de Fourier nous renseigne sur les fréquences d’oscillation, et en négligeant le pic
à basse fréquence correspondant à la taille de l’échantillon, nous pouvons ainsi observer
trois pics de fréquence compris entre 0,3 mHz et 0,5 mHz, ce qui correspond à des périodes
d’oscillation 36min ≤ To ≤ 53min. Le cas équivalent à hauteur de falaise hf = 10 cm (Fig.
5.7) présente également des oscillations dans la même gamme de périodes est 32 min ≤
To ≤ 68min. Nous pouvons observer sur la Figure 5.8 que pour hf = 12 cm, 24 min ≤
To ≤ 58 min. Finalement, le cas à hauteur de falaise hf = 15 cm présente une gamme de
périodes d’oscillation 37 min ≤ To ≤ 48min (Fig. 5.9b).
Nous pouvons donc dire qu’à forçage de houle donné, l’oscillation auto-entretenue de
la barre externe est présente quelle que soit la hauteur de falaise. De plus, les périodes
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(a)
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Figure 5.6 – (a) Evolution spatio-temporelle de la morphologie du fond et de falaise du couple 6




Figure 5.7 – (a) Evolution spatio-temporelle de la morphologie du fond et de falaise du couple 6
avec hf = 10 cm. (b) Série temporelle de la position de la crête de la barre externe et spectre de
Fourier associé.
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(a)
(b)
Figure 5.8 – (a) Evolution spatio-temporelle de la morphologie du fond et de falaise du couple 6




Figure 5.9 – (a) Evolution spatio-temporelle de la morphologie du fond et de falaise du couple 6
avec hf = 15 cm. (b) Série temporelle de la position de la crête de la barre externe et spectre de
Fourier associé.




Figure 5.10 – Typologie du fond en fonction des paramètres de houle incidente (F , ξ) pour diﬀé-
rentes hauteurs de falaise hf : (a) hf = 5 cm, (b) hf = 8 cm, (c) hf = 10 cm, (d) hf = 12 cm,
(e) hf = 15 cm..
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d’oscillation se situent dans la même gamme (24 min ≤ To ≤ 68 min), la hauteur de
falaise n’inﬂuence donc pas la dynamique d’oscillation de la barre externe.
Ainsi, l’existence d’un type de morphologie de fond existe pour un forçage de houle
(Fb, ξb) donné. Cependant le changement de hauteur de falaise hf modiﬁe le volume total
de sable V ts dans le système. La cartographie des types de morphologie de fond n’est donc
pas modiﬁée par le volume total de sable dans le système.
Nous souhaitons maintenant savoir si les morphologies du fond instationnaires sont
observées pour des fortes valeurs du ﬂux d’énergie au large, comme c’est le cas pour une
hauteur de falaise hf = 8 cm. Pour cela, nous analysons les morphologies du fond pour
diﬀérentes hauteurs de falaise hf dans le diagramme (F , ξ) représenté sur la Figure 5.10.
Nous pouvons d’abord observer que chaque morphologie du fond se situe dans la zone
du diagramme (F , ξ) qui correspond à leur type de morphologie. Néanmoins, il semble
que les proﬁls instationnaires sont observés à plus faible F pour des falaises plus hautes
(surtout visible pour hf = 8 cm, hf = 10 cm et hf = 15 cm dans nos expériences). Par
contre, nous pouvons observer des proﬁls du fond de type T41 stationnaires pour des fortes
valeurs de F pour hf = 10 cm ((F , ξ) = (2, 6 W/m; 0, 45), Fig. 5.10c) et hf = 12 cm
((F , ξ) = (2, 4 W/m; 0, 46), Fig. 5.10d) alors que pour hf = 8 cm, les proﬁls du fond
sont instationnaires (Fig. 5.10b). Pour tenter de comprendre pourquoi, il peut être utile
d’analyser le recul de la falaise Rf et le volume de sable érodé V es pour diﬀérentes hauteurs
de falaise à forçage de houle (F , ξ) ﬁxé.
5.2.2 Recul de la falaise et volume de sable érodé
Nous nous intéressons maintenant à l’inﬂuence de la hauteur de falaise sur le recul de
la falaise stabilisée Rsf , sur la vitesse moyenne de recul vmr et sur le volume de sable érodé
V es .
Nous mesurons d’abord l’évolution de la position de la falaise xf (t) pour chacun
des six couples (Fb, ξb). Ces données sont représentées sur la Figure 5.11. Nous pouvons
remarquer, pour les couples 1 (Fig. 5.11a) et 4 (Fig. 5.11d), que le recul de la falaise Rf (t)
est très rapide et que la falaise atteint aussi rapidement sa position stable. Nous pouvons
observer pour chacun des six couples (Fb, ξb) que les évolutions de la position de la falaise
sont similaires pendant environ 1 h, jusqu’à ce que la falaise la plus haute se stabilise
un certain temps ou déﬁnitivement. Par exemple, la Figure 5.11b nous montre que la
plus haute falaise (hf = 12 cm) se stabilise lorsqu’elle atteint la position xf ≈ 27, 5 cm.
La falaise à hf = 10 cm recule jusqu’à la position xf ≈ 24, 3 cm où elle reste pendant
environ 5 h pour ﬁnalement se stabiliser à la position xsf ≈ 20 cm après un ultime eﬀron-
drement. Nous pouvons également observer sur la Figure 5.11f que la plus haute falaise
(hf = 15 cm) recule jusqu’à la position xf ≈ 33, 5 cm stable pendant plus de 6 h, les
falaise à hf = 12 cm et hf = 10 cm atteignent respectivement les positions xf ≈ 27, 8 cm
et xf ≈ 24, 4 cm. Nous pouvons donc dire que plus la falaise est haute, plus elle a tendance
à se stabiliser tôt. En analysant l’évolution temporelle de la position du proﬁl de falaise
du couple 6 (Fig. 5.11f), nous observons des forts reculs de la falaise Rf correspondant à
des grandes profondeurs d’eﬀondrement qui augmentent avec la hauteur de falaise.
Le recul stabilisé de la falaise Rsf pour les six couples (Fb, ξb) considérés est représenté
sur la Figure 5.12a. Nous observons que Rsf est plus important pour les plus petites
falaises à l’exception du couple 6 qui ne présente pas cette tendance. La position stable
de la falaise xsf , et donc son recul Rsf , dépendent des profondeurs d’eﬀondrement Leff qui




Figure 5.11 – Evolutions temporelles de la position de la falaise xf (t) en fonction de la hauteur
de falaise hf à forçage de houle constant. (a) (Fb, ξb) 1 - hf = 8 et 12 cm, (b) (Fb, ξb) 2 -
hf = 8 et 12 cm, (c) (Fb, ξb) 3 - hf = 10 et 12 cm, (d) (Fb, ξb) 4 - hf = 10 et 12 cm, (e) (Fb, ξb)
5 - hf = 5 et 8 cm, (f) (Fb, ξb) 6 - hf = 8, 10, 12 et 15 cm.
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(a) (b)
Figure 5.12 – (a) Recul moyen Rsf et vitesse moyenne de recul vmr de la falaise pour les six couples
(Fb, ξb) considérés.
Figure 5.13 – Schéma de la vue latérale de la falaise et du sable érodé.
augmentent avec la hauteur de falaise hf . Le système mobilise donc un volume de sable
qui augmente avec la hauteur de falaise hf .
Analysons maintenant la vitesse moyenne de recul de la falaise vmr en fonction de la
hauteur de falaise hf pour les six couples (Fb, ξb) (Fig. 5.12b). Nous pouvons observer
de fortes valeurs de la vitesse moyenne de recul de la falaise vmr qui correspondent à une
stabilisation très rapide de la position de la falaise. De plus, il n’y a pas de tendance
claire de l’inﬂuence de la hauteur de falaise hf sur cette vitesse moyenne de recul vmr .
Si pour chacun des couples (Fb, ξb) la falaise atteignait sa position stable xsf au même
instant, comme le recul stabilisé de la falaise Rsf est plus fort pour les petites falaises, la
vitesse moyenne de recul de la falaise vmr le serait également. Les instants des évènements
d’eﬀondrement sont ainsi très dépendants des profondeurs de ces eﬀondrements Leff .
Pour estimer le volume de sable érodé V es , nous avons choisi de le calculer par rapport
à la position stable de la falaise xsf . En eﬀet, tout le sable qui est à l’avant de la falaise
pour x ≥ xsf a pour source l’érosion de la falaise. Ainsi, à partir du schéma sur la Figure
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Hauteur Recul de Volume
Cas de la falaise de sable Remarques
falaise stabilisée érodé
hf (cm) Rsf (cm) V
e
s (cm3/cm)
1 8 18,0 218 Débris
12 13,3 217
8 20,4 244 Encoche
2 10 20,1 281 Débris
12 12,5 205 Encoche
3 10 16,3 231 Encoche
12 13,5 220
4 10 28,4 386 Débris
12 27,1 424 Débris
5 5 27,0 234 Encoche
8 23,9 282
8 23,0 273 Encoche
6 10 24,8 341
12 26,9 421 Débris
15 21,6 409 Débris
Table 5.1 – Caractéristiques du recul de falaise en fonction de la hauteur de falaise hf pour six
forçage de houle diﬀérents.
5.13, nous pouvons calculer le volume total de sable V tS et le volume de sable de la falaise
stable V sS :






2 + d+ hf − tan(β)LPS
)
(5.2)






2 + d+ hf − tan(β)LPS
)
(5.3)
où xif est la position initiale de la falaise, β est la pente de la plateforme solide, d est
la profondeur d’eau, hf est la hauteur de falaise et LPS est la longueur selon l’axe des x
de la plateforme solide. Nous en déduisons donc le volume de sable érodé V eS tel que :
V eS = V
i
S − V sS (5.4)
V eS = (x
i






2 + d+ hf − tan(β)LPS
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(5.5)
Dans notre étude, les paramètres ﬁxés sont la pente tan(β) = 10%, la profondeur d’eau
d = 15 cm et la longueur de la plateforme solide LPS = 140 cm, et l’équation devient :
V eS = (x
i
f − xsf )
(
0, 05(xif + xsf ) + hf + 1
)
(5.6)
Nous souhaitons analyser l’évolution du volume de sable érodé V es en fonction de la
hauteur de falaise hf . Les valeurs du volume de sable érodé V eS ainsi que le recul de la
falaise stable Rsf pour les diﬀérents cas des six couples (Fb, ξb) considérés sont représentées
dans la Table 5.1 et sur la Figure 5.14. Nous pouvons observer que pour chacun des cas
des couples 1 et 3, le volume de sable érodé V eS est assez proche quelle que soit la hauteur
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Figure 5.14 – Volume de sable érodé V es pour les six couples (Fb, ξb) considérés.
de falaise hf . Les variations pour les couples 2, 4 et 6 sont liées au fait que certains proﬁls
de falaise stable présentent une encoche et d’autres des débris de sable à l’avant de la
falaise (Fig. 5.14). Une encoche signiﬁe que la falaise a été attaquée par les vagues et
qu’elle est retenue par sa cohésion. Le recul observé est alors un peu inférieur à ce qui est
réellement un recul stable, c’est-à-dire si la falaise s’eﬀondrait à ce stade. Inversement,
la présence de débris au front de la falaise indique que le recul a été excessif et que le
système ne peut consommer tout le sédiment injecté. La position ﬁnale de la falaise excède
alors la position “stable” pour laquelle il n’y aurait ni encoche, ni débris. Nous pouvons
eﬀectivement observer sur la Figure 5.14 une grande diﬀérence de volume de sable érodé
V es pour le couple 6, notamment entre celui à hauteur de falaise hf = 8 cm et celui à
hf = 15 cm. Les visualisations latérales du proﬁl de falaise nous montrent eﬀectivement
une encoche importante pour hf = 8 cm (Fig. 5.15a) et une quantité importante de débris
de sable en pied de falaise pour hf = 15 cm (Fig. 5.15b). Au ﬁnal, le volume de sable
érodé V eS à forçage de houle (Fb, ξb) constant ne change donc pas signiﬁcativement avec
la hauteur de falaise hf .
Si le volume de sable érodé V eS est voisin, le recul stabilisé de la falaise Rsf est plus
important pour des falaises de petite hauteur hf . Ces résultats vont dans le sens de ceux
de Damgaard & Dong (2004) qui ont observé la même tendance malgré le faible nombre
d’expériences réalisées. Il faut cependant prendre en compte le fait que la profondeur d’un
évènement d’eﬀondrement en tension Leff croît avec la hauteur de falaise hf . Lorsque la
falaise atteint une position stable xsf , les débris de sable eﬀondré ne sont pas automatique-
ment transportés par la houle. En eﬀet, pour un forçage de houle ﬁxé, la houle va éroder
le même volume de sable V eS quel que soit l’apport de sable injecté dans le système.
Nous analysons maintenant le volume de sable érodé V eS pour un même forçage de houle
au large (F , ξ) pour tenter de comprendre pourquoi des proﬁls du fond instationnaires
5.2. INFLUENCE DE LA HAUTEUR DE FALAISE 131
(a) (b)
Figure 5.15 – Visualisations latérales du proﬁl stabilisé de la falaise du couple (Fb, ξb) 6 pour (a)
hf = 8 cm et (b) hf = 15 cm.
(a) (b)
Figure 5.16 – Volume de sable érodé V es en fonction de la hauteur de falaise hf pour (a) (F , ξ) ≈
(1, 2 W/m; 0, 40) et (b) (F , ξ) ≈ (2, 4 W/m; 0, 47).
avec une hauteur de falaise hf > 8 cm sont observés pour des plus faibles valeurs du
ﬂux d’énergie que ceux avec hf ≤ 8 cm (Fig. 5.10). Des proﬁls du fond stationnaires
avec hf = 10 cm et hf = 12 cm sont également observés pour des fortes valeurs du
ﬂux d’énergie alors que ceux pour hf = 8 cm sont instationnaires. Nous considérons
deux couples du forçage de houle au large (F , ξ) pour diﬀérentes hauteurs de falaise hf :
(F , ξ) ≈ (1, 2 W/m; 0, 40) avec hf = 5, 8, 10, 15 cm et (F , ξ) ≈ (2, 4 W/m; 0, 47) avec
hf = 8, 10, 12 cm. Nous calculons les volumes de sable érodé V eS qui sont représentés en
fonction de la hauteur de falaise hf sur la Figure 5.16 pour chacun des deux couples (F , ξ)
considérés. Les proﬁls du fond stationnaires et instationnaires sont également distingués.
Nous pouvons observer que l’instationnarité du système semble dépendre du volume de
sable érodé à même forçage de houle (F , ξ). La déstabilisation du système se déclencherait
à partir d’un volume seuil de sable érodé. Nous pouvons observer sur la Figure 5.16a que
pour un (F , ξ) ≈ (1, 2 W/m; 0, 40), si le volume de sable érodé V es est inférieur à environ
300 cm3/cm, le proﬁl du fond est stationnaire. Au-delà de 300 cm3/cm, le proﬁl du fond
est observé instationnaire. En observant la Figure 5.16b, le volume seuil de sable érodé est
environ à 410 cm3/cm pour lequel les proﬁls stationnaires sont observés pour des volumes
inférieurs à ce seuil, et les proﬁls instationnaires supérieurs au volume seuil. Ces résultats
montrent que le volume de sable érodé V eS joue un rôle dans la déstabilisation du fond.
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Figure 5.17 – Profondeur de l’encoche Lcenc en fonction de la profondeur d’eﬀondrement Leff
pour les couples (Fb, ξb) 1, 2, 3, 4, 6 toutes hauteurs de falaise confondues. La droite (—) a pour
équation Lcenc = Leff .
5.2.3 Profondeur d’évènements d’effondrement
Nous nous intéressons maintenant à l’inﬂuence de la hauteur de falaise hf sur les
profondeurs Leff et les volumes Veff des évènements d’eﬀondrement. Dans la section
( 3.2.2), nous avons montré que les profondeurs moyennes des évènements d’eﬀondrement
Lmeff et de l’encoche critique (Lcenc)m étaient très proches. Nous avons également montré
que la profondeur de l’encoche critique Lcenc évoluait en
√
hcf . Ces résultats ont été observés
pour des profondeurs Lcenc ≤ 5 cm correspondant à des hauteurs critiques de falaise hcf ≤
8 cm. Nous allons donc maintenant faire cette même analyse pour des hauteurs critiques de
falaise hcf et des profondeurs des évènements d’eﬀondrement Leff et de l’encoche critique
Lcenc plus importants.
Nous comparons d’abord ces profondeurs des expériences des couples 1, 2, 3, 4 et 6
regroupés. Les profondeurs de l’encoche critique Lcenc mesurées sont tracées en fonction de
ceux des évènements d’eﬀondrement Leff sur la Figure 5.17. Nous pouvons observer que
les valeurs mesurées (Leff ,Lcenc) suivent assez bien la droite Lcenc = Leff , nous pouvons
donc considérer que les profondeurs des évènements d’eﬀondrement Leff et de l’encoche
critique Lcenc sont égales, conformément aux prédictions.
Nous représentons maintenant les valeurs de la profondeur de l’encoche critique Lcenc
avant un évènement d’eﬀondrement en fonction de (hcf )1/2 (Fig. 5.18a) regroupées aux va-
leurs représentées sur la Figure 3.15. Nous voulons savoir si une proportionnalité existe en
fonction de la hauteur critique de falaise hcf , comme la traduit l’expression de cette profon-
deur Lcenc (Eq. 1.1) correspondant à un eﬀondrement en tension. Nous pouvons observer
que la profondeur de l’encoche critique augmente de façon linéaire avec (hcf )1/2. Nous pou-
vons donc dire que les eﬀondrements se produisent en tension au sommet de la falaise. Nous
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(a) (b)
Figure 5.18 – (a) Profondeur de l’encoche critique avant un évènement d’eﬀondrement Lcenc en
fonction de (hcf )1/2, La droite (—) a pour équation Lcenc = 3(hcf )1/2 − 2, 3. (b) Volume d’eﬀon-
drement Veff en fonction de (hcf )3/2, La droite (—) a pour équation Veff = 2, 2(hcf )3/2 − 0, 76.
pouvons également estimer le volume des évènements d’eﬀondrement Veff en utilisant les
valeurs de la profondeur de l’encoche critique Lcenc, tel que Veff = Lcenchcf ∝ (hcf )3/2.
Nous traçons les valeurs de ce volume en fonction de (hcf )3/2 sur la Figure 5.18b et nous
pouvons observer que le volume des évènements d’eﬀondrement Veff évolue linéairement
avec (hcf )3/2. Ces observations corroborent celles de la section ( 3.2.2), nous pouvons ainsi
réestimer la résistance de la falaise à la tension St et donc sa cohésion c. De l’équation
1.1 et de l’équation de la droite d’interpolation (Fig. 5.18a, Lenc = 3(hcf )1/2 − 2, 3), nous
estimons la résistance à la tension telle que St ≈ 27ρmg. Pour une densité apparente de
la falaise prise à ρm ≈ 2, 0g/cm3, la résistance à la tension vaut St ≈ 530 Pa, et nous
estimons la cohésion (Sitar et al. (1980)) à c ≈ 2St ≈ 1060 Pa. Cette valeur vaut près du
double de celle estimée dans la section ( 3.2.2), cependant, elle se situe dans la gamme des
valeurs estimées par LeCossec (2010). En utilisant l’équation 1.4 pour le sable considéré
C412, nous estimons la cohésion entre c ≈ 280 Pa et c ≈ 600 Pa selon la polydispersité
et la compacité du milieu. Nous pouvons remarquer une diﬀérence d’un rapport 2 entre
l’estimation de nos mesures et celle de l’équation 1.4.
De la même façon, nous pouvons également estimer la résistance à la tension St en
utilisant l’expression du volume eﬀondré Veff =
√
St/3ρmg(hcf )3/2 et l’équation de la
droite d’interpolation Veff = 2, 2(hcf )3/2 − 0, 76. La résistance à la tension vaut ainsi
St ≈ 3(2, 2)2ρmg ≈ 285 Pa et l’estimation de la cohésion vaut donc c ≈ 570 Pa. Cette
estimation de la cohésion se situe dans la gamme des valeurs estimées de l’équation 1.4
et est proche de celle calculée dans la section ( 3.2.2). La plus grande gamme de hauteur
critique de falaise hcf ≤ 11, 5 cm et l’expression du volume eﬀondreé Veff permet d’estimer
une valeur plus précise de la cohésion de la falaise c.
5.3 Conclusions
Nous avons estimé l’inﬂuence du volume mobile de sable sur la dynamique du fond et de
la falaise. En prélevant périodiquement la barre externe du fond pendant une expérience,
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nous avons observé que l’érosion de la falaise est beaucoup plus importante avec que sans
le prélèvement de la barre. De plus, lorsque la barre est prélevée, la vitesse de recul de
la falaise est constante, et nous avons ainsi pu déduire qu’elle est proportionnelle au ﬂux
d’énergie de la houle F .
Nous avons ensuite étudié l’inﬂuence de la hauteur de falaise sur la morphodynamique
du fond et sur la dynamique d’érosion de la falaise. Nous avons d’abord montré que le
type de morphologie du fond n’est pas inﬂuencé par la hauteur de falaise. Pour un forçage
de houle au déferlement donné, le volume de sable érodé est indépendant de la hauteur de
falaise. La houle érode donc la même quantité de sable quel que soit le volume de sable
injecté dans le système, et donc quelle que soit la hauteur de falaise. Par contre, pour
un forçage de houle incidente donné, la variation de volume de sable érodé apporté au
système ne change pas la dynamique du fond à l’exception de l’instationnarité qui semble
se développer au-delà. Nous avons également montré que le recul stabilisé de la falaise est
moins important pour des hautes falaises, cependant il dépend de la profondeur des évè-
nements d’eﬀondrements. Les profondeurs des évènements d’eﬀondrement et de l’encoche
critique sont égales. Nous avons montré que les volumes d’eﬀondrement augmentent avec
la hauteur de falaise en (hcf )3/2. Nous avons estimé la valeur de la cohésion de la falaise
à partir des mesures de la profondeur critique de l’encoche de la hauteur critique de la
falaise.
Conclusions et perspectives
Ce travail de thèse a porté sur l’étude expérimentale de la dynamique d’érosion d’une
falaise soumise à l’action de vagues régulières. En ayant considéré un rapport d’échelles
géométriques de 1/100 et un rapport d’échelles de temps de 1/10, cette modélisation a
permis de reproduire l’érosion d’une falaise peu consolidée de faible hauteur soumise à un
régime de houle modérément énergétique.
Nous avons analysé les diﬀérents mécanismes du cycle d’érosion d’une falaise par sa-
pement. Lors de la première phase de ce cycle d’érosion correspondant à la formation de
l’encoche, nous avons observé que l’impact des vagues sur le front de falaise s’eﬀectue par
le déferlement des vagues aux premiers instants des expériences, puis par le jet de rive.
Nous nous sommes concentrés sur les phases de déstabilisation et d’eﬀondrement de
la falaise. Nous avons analysé la géométrie des évènements d’eﬀondrement. Nous avons
mesuré les profondeurs critiques de l’encoche et les profondeurs d’eﬀondrement, et nous
avons montré que leurs valeurs sont égales. Le front de falaise reste vertical, par conséquent
le plan de rupture est vertical. Nous avons montré que la profondeur critique de l’encoche
augmente avec la hauteur critique de falaise. Ce qui implique que les évènements d’ef-
fondrement s’eﬀectuent par basculements de blocs provoqués par la contrainte de tension
au sommet de la falaise. De ce résultat, nous avons estimé les valeurs de la résistance du
matériau à la tension et au cisaillement (cohésion). Nous avons observé que la profondeur
moyenne des évènements d’eﬀondrement augmente lorsque la falaise est composée de sable
plus ﬁn. La profondeur critique de l’encoche augmente avec la résistance du matériau à la
tension. La résistance d’une falaise de sable plus ﬁn est donc plus importante.
Lorsqu’un évènement d’eﬀondrement se produit, les débris de falaise sont rapidement
évacués et redistribués sur le fond. Nous avons développé une méthodologie pour distinguer
les diﬀérents types de morphologie observés. L’analyse de l’inﬂuence du forçage de houle
sur la morphologie du fond a été eﬀectuée. Nous avons ainsi proposé une caractérisation des
types de morphologie du fond en fonction des paramètres de houle. Nous avons montré que
l’estimation des paramètres de houle au point de déferlement plutôt qu’au large permet
de mieux caractériser la typologie des proﬁls du fond. Ainsi, les types de morphologie
distingués dépendent du paramètre de similitude de “surf” au point de déferlement. De
même, la typologie des proﬁls du fond dépend du nombre de Dean dans la même gamme
de valeurs que la classiﬁcation des proﬁls de plage de Wright & Short (1984). Ainsi, nous
retrouvons des proﬁls du fond de type “réﬂéchissant” pour des faibles valeurs du nombre
de Dean et “intermédiaires” pour des plus fortes valeurs. En revanche, nous avons observé
une dépendance avec le paramètre de Shields lorsque nous avons changé la taille de grain
du sable. En eﬀet, pour des faibles valeurs du paramètre de Shields, les proﬁls du fond
tendent à être plus “dissipatifs”.
Nous avons montré que pour les diﬀérentes tailles de grain étudiées, nous retrouvons
les mêmes types de morphologie du fond dans la même gamme du nombre de Dean et du
paramètre de Shields. Nous observons néanmoins une légère modulation des frontières des
diﬀérents types de morphologie du fond. En eﬀet, plus le sable est ﬁn, plus le type de proﬁl
du fond tend vers un proﬁl “réﬂéchissant”.
135
136 Conclusions et perspectives
Des proﬁls du fond à barres instationnaires existent pour des fortes valeurs de la hauteur
des vagues incidentes au large présentant une oscillation auto-entretenue de la barre externe
de période d’oscillation comprise entre 36 min et 200 min. Cette variation temporelle de
la position de la barre externe pourrait traduire l’incapacité du système morphologique
à générer naturellement une variation spatiale parallèlement au rivage, due au fait que le
canal a une faible largeur et contraint donc le système.
Le couplage d’un régime de houle avec un forçage de marée provoque une érosion plus
importante du front de la falaise. De plus, les proﬁls du fond présentant une oscillation auto-
entretenue de la barre externe soumis au forçage de marée conservent leur instationnarité.
Le forçage de marée a donc un rôle important sur le recul de la falaise, mais ne perturbe
pas l’interaction entre la dynamique des vagues et le système sédimentaire qui génère
l’instationnarité du fond.
La profondeur moyenne des évènements d’eﬀondrement décroît pour des fortes valeurs
du paramètre de similitude de “surf” et du ﬂux d’énergie des vagues incidentes. Or, les
fortes valeurs du paramètre de similitude de “surf” correspondent à un proﬁl du fond de
type “réﬂechissant”, qui présente une terrasse à forte pente. Les fortes valeurs du ﬂux
d’énergie correspondent à des proﬁls à barre présentant un proﬁl interne également de
type “réﬂechissant”. De plus, l’énergie de la houle est très peu dissipée, le jet de rive a
donc une forte énergie qui prolonge la forte pente vers la falaise. Ce jet de rive impacte la
falaise plus haut, la hauteur de la falaise, et donc la profondeur d’eﬀondrement, en sont
donc réduites.
Nous avons montré que la vitesse moyenne de recul de la falaise augmente linéairement
avec le ﬂux d’énergie des vagues incidentes. Par contre, elle ne présente pas de tendance
claire par rapport au paramètre de similitude de “surf”. La vitesse de recul de la falaise
est donc contrôlée essentiellement par le ﬂux d’énergie des vagues incidentes. Lorsque la
barre externe est prélevée périodiquement, la vitesse de recul de la falaise est constante et
proportionnelle au ﬂux d’énergie des vagues incidentes au large.
Le recul de la falaise stabilisée est plus important lorsque la falaise est composée de
sable plus ﬁn, c’est-à-dire lorsqu’elle est plus résistante. En fait, comme la morphologie du
fond de sable plus ﬁn tend vers un proﬁl de type “réﬂéchissant”, l’énergie de la houle est
moins dissipée, le jet de rive érode donc d’avantage la falaise.
Lorsque la hauteur de la falaise est modiﬁée, l’apport de sable à profondeur d’eﬀon-
drement constante est modiﬁé. Or, à forçage de houle au déferlement donné, nous avons
mesuré le même volume de sable érodé par la houle quelle que soit la hauteur de falaise.
Ainsi, le recul de la falaise est plus fort lorsque la hauteur de la falaise est faible, mais
comme les profondeurs des évènements d’eﬀondrement augmentent avec la hauteur de
falaise, le recul dépend également de la profondeur des évènements d’eﬀondrement.
Nous avons observé que la variation de la hauteur de la falaise ne modiﬁe pas le type
de morphologie du fond. De plus, un proﬁl du fond instationnaire conserve sa dynamique
d’oscillation. Ainsi, si nous comparons des proﬁls du fond à forçage de houle ﬁxé, la dyna-
mique du fond est la même et le volume de sable érodé est constant. Par contre, pour un
forçage de houle incidente constant, nous avons observé qu’un proﬁl du fond stationnaire
peut devenir instationnaire au-delà d’un volume seuil de sable érodé. Considérons que le
processus d’érosion de falaise est analogue à un rechargement sédimentaire de la plage.
Nos résultats peuvent alors montrer qu’une augmentation du volume du rechargement
de sable diminuerait l’érosion de la plage jusqu’à un certain volume érodé, puis le proﬁl
deviendrait instable, menant ﬁnalement à une plus forte érosion.
Cette modélisation permet de reproduire à petite échelle l’érosion des falaises par
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Figure 5.19 – Traitement PIV de la déformation du dessus de la falaise. Les images sont re-
présentées de gauche à droite pour un temps croissant, avec un pas de temps dt = 10 ms. Sont
représentés de haut en bas, les images du dessus de la falaise, le déplacement longitudinal, le dé-
placement transversal et les ﬁssures de l’eﬀondrement. L’eﬀondrement se produit de la droite vers
la gauche.
l’attaque des vagues. Des données acquises, nous pouvons analyser l’évolution temporelle
de la profondeur de l’encoche ainsi que sa forme. Grâce aux images acquises de dessus
à haute fréquence, il est également possible d’analyser la déformation du massif avant
un évènement d’eﬀondrement. Un exemple de traitement PIV du dessus de la falaise est
représentée sur la Figure 5.19.
Certains des mécanismes du processus d’érosion de falaise ne sont pas reproduits. Lors
d’un eﬀondrement, les débris de la falaise perdent la cohésion dans l’eau car la falaise
est modélisée avec du sable grossier humide, aucune cohésion du sable n’est donc possible
lorsqu’il est immergé. Cette défaillance du modèle implique également que l’érosion par
abrasion du matériau par les vagues n’est également pas reproduit.
Pour pouvoir rendre le matériau plus cohésif dans l’eau, nous avons eﬀectué un mélange
de sable grossier et de poudre de silice (≈ 20%) à diamètre de grains très ﬁn (D50 = 27 μm)
de façon à remplir les pores du massif de sable. De plus, la silice a une faible perméabilité,
le mélange est donc moins perméable à l’eau et permet de rester cohésif dans l’eau. Nous
avons eﬀectué des expériences avec ce mélange de sable, et nous avons pu observer qualita-
tivement que le massif était plus résistant et que les débris de falaise restaient suﬃsamment
cohésifs (Fig. 5.20a). De plus, la redistribution du sable par la houle permettait l’appari-
tion d’une plateforme qui restait cohésive (Fig. 5.20b), ce qui reproduisait une plate-forme
rocheuse d’abrasion marine. Dans ce cas, l’erosion par abrasion peut être reproduite.
Le massif étant plus résistant à l’eau, nous pourrions ainsi reproduire un type d’érosion
diﬀérent de celui par sapement, c’est-à-dire lorsque les hauteurs de houle et de falaise sont
du même ordre où les vagues peuvent atteindre le sommet de la falaise.
Aﬁn de faire une comparaison avec les résultats des études expérimentales, une modé-
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(a) (b)
Figure 5.20 – Visualisations du dessus de la falaise composée de mélange de sable grossier et de
poudre. (a) Débris de falaise cohésifs et (b) plate-forme d’abrasion marine.
lisation numérique permettrait d’étudier et d’analyser chacun de ces mécanismes d’érosion
de falaise par sapement.
Dans notre modélisation expérimentale, les vagues sont régulières. Aﬁn de mieux re-
présenter l’érosion d’une falaise naturelle par les vagues, il serait pertinent de générer des
vagues irrégulières. Il peut aussi être intérressant de simuler une tempête pour analyser
son inﬂuence sur l’altération du massif. Aﬁn de s’aﬀranchir de l’inﬂuence du dispositif ex-
périmental qui pourrait être responsable de l’instationnarité du fond, il serait souhaitable
de réaliser les expériences avec un dispositif diﬀérent. Pour estimer le rôle du volume érodé
de sable sur la dynamique du fond, il peut être pertinent de simuler des rechargements
sédimentaires au niveau du fond. Notre modélisation est bidimensionnelle, un bassin à
houle pourrait être utilisé aﬁn de générer des vagues à incidence oblique et ainsi repro-
duire les courants parallèles à la côte qui ont un rôle important sur l’évacuation des débris
de falaise. Cette conﬁguration permettrait également de mieux estimer la vitesse de recul.
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Climat H T F ξ hf D50 Type Observations
de houle (cm) (s) (W/m) (cm) (μm) de fond
H24T13 2,4 1,32 0,73 0,78 8 412 T1
H31T12 3,1 1,21 1,13 0,67 8 412 T1
H33T13 3,3 1,30 1,35 0,67 8 412 T1
H30T09 3,0 0,87 0,86 0,56 8 412 T2
H31T10 3,1 0,95 1,04 0,57 8 412 T2
H36T12 3,6 1,15 1,54 0,60 8 412 T2
H43T11 4,3 1,07 2,06 0,53 8 412 T41
H28T08 2,8 0,75 0,69 0,51 8 412 T3
H30T09 3,0 0,87 0,89 0,55 8 412 T3
H34T08 3,4 0,83 1,09 0,50 8 412 T3
H32T09 3,2 0,93 1,07 0,56 8 412 T3
H33T05 3,3 0,54 0,63 0,37 8 412 T43
H34T06 3,4 0,59 0,71 0,39 8 412 T43
H38T07 3,8 0,66 1,09 0,40 8 412 T42
H39T07 3,9 0,66 1,14 0,40 8 412 T42
H40T07 4,0 0,66 1,17 0,39 8 412 T42
H41T07 4,1 0,66 1,23 0,39 8 412 T42
H43T06 4,3 0,59 1,18 0,34 8 412 T43
H47T06 4,7 0,59 1,42 0,33 8 412 T43
H41T08 4,1 0,83 1,60 0,46 8 412 T41
H41T08 4,1 0,84 1,63 0,46 8 412 T42
HinstT068 4,7 0,68 1,68 0,37 8 412 T42 instationnaire
HinstT068 5,0 0,68 1,94 0,36 8 412 T42 instationnaire
HinstT067 4,7 0,67 1,68 0,36 8 412 T42 instationnaire
HinstT067 5,0 0,67 1,87 0,35 8 412 T42 instationnaire
HinstT067 5,0 0,67 1,86 0,35 8 412 T43 instationnaire
HinstT067 4,8 0,67 1,69 0,36 8 412 T42 instationnaire
H47T07 4,7 0,74 1,84 0,40 8 412 T41
HinstT072 4,9 0,72 1,99 0,38 8 412 T42 instationnaire
HinstT072 4,7 0,72 1,81 0,39 8 412 T42 instationnaire
HinstT074 5,4 0,74 2,48 0,37 8 412 T43 instationnaire
HinstT074 6,2 0,74 3,22 0,34 8 412 T42 instationnaire
HinstT074 5,4 0,74 2,50 0,37 8 412 T42 instationnaire
HinstT074 4,8 0,74 1,98 0,39 8 412 T42 instationnaire
H52T08 5,2 0,83 2,61 0,40 8 412 T43
HinstT090 4,9 0,90 2,46 0,44 8 412 T41 instationnaire
HinstT090 5,3 0,90 2,90 0,42 8 412 T41 instationnaire
H53T08 5,3 0,82 2,69 0,40 8 412 T42
H54T09 5,4 0,91 3,00 0,42 8 412 T43
HinstT089 5,4 0,89 2,95 0,42 8 412 T41 instationnaire
HinstT089 5,7 0,89 3,23 0,41 8 412 T41 instationnaire
Table A.1 – Forçage de houle.
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Climat H T F ξ hf D50 Type Observations
de houle (cm) (s) (W/m) (cm) (μm) de fond
H41T066pr 4,1 0,66 1,2 0,39 8 412 prélèvement
de la barre
H34T06pr 3,4 0,59 0,7 0,39 8 412 prélèvement
de la barre
Table A.2 – Prélèvement de la barre.
Climat H T F ξ hf D50 Type Observations
de houle (cm) (s) (W/m) (cm) (μm) de fond
H21T13S110 2,1 1,30 0,55 0,84 8 110
H22T13S110 2,2 1,30 0,61 0,82 8 110
H44T06S110 4,4 0,64 1,39 0,37 8 110
H24T06S110 2,4 0,57 0,36 0,44 8 110
H30T12S276 3,0 1,22 1,07 0,68 8 276 T1
H28T11S276 2,8 1,07 0,87 0,65 8 276 T1
H34T08S276 3,4 0,83 1,08 0,50 8 276 T2
H49T08S276 4,9 0,83 2,28 0,42 8 276 T42
HinstT067S276 4,4 0,67 1,43 0,38 8 276 T42 instationnaire
HinstT067S276 5,0 0,67 1,88 0,35 8 276 T42 instationnaire
HinstT067S276 4,4 0,67 1,43 0,38 8 276 T42 instationnaire
H37T09S276 3,7 0,93 1,45 0,52 8 276 T2
H42T06S276 4,2 0,55 1,03 0,33 8 276 T43
H29T07S276 2,9 0,74 0,69 0,51 8 276 T3
H33T09S276 3,3 0,87 1,06 0,53 8 276 T2
H22T09S276 2,2 0,94 0,50 0,68 8 276 T1
H24T08S276 2,4 0,82 1,83 0,44 8 276 T42
HinstT073S475 5,1 0,73 2,20 0,37 8 475 T42 instationnaire
HinstT073S475 6,0 0,73 3,05 0,35 8 475 T42 instationnaire
HinstT094S475 3,5 0,94 1,31 0,54 8 475 T3 instationnaire
HinstT094S475 3,8 0,94 1,50 0,52 8 475 T2 instationnaire
H35T11S475 3,5 1,14 1,43 0,61 8 475 T2
HinstT087S475 3,4 0,87 1,13 0,52 8 475 T42 instationnaire
HinstT087S475 4,3 0,87 1,85 0,46 8 475 T42 instationnaire
HinstT090S475 4,6 0,90 2,14 0,46 8 475 T43 instationnaire
HinstT090S475 4,8 0,90 2,39 0,44 8 475 T41 instationnaire
HinstT075S475 2,8 0,75 0,67 0,52 8 475 T42 instationnaire
HinstT075S475 3,3 0,75 0,94 0,48 8 475 T41 instationnaire
HinstT066S475 4,2 0,66 1,31 0,38 8 475 T42 instationnaire
HinstT066S475 4,5 0,66 1,51 0,37 8 475 T42 instationnaire
H34T09S475 3,4 0,88 1,13 0,52 8 475 T3
H35T12S475 3,5 1,15 1,46 0,61 8 475 T3
H39T08S475 3,9 0,81 1,42 0,46 8 475 T43
H23T09S475 2,3 0,94 0,55 0,66 8 475 T2
H40T10S475 4,0 0,98 1,69 0,52 8 475 T41
Table A.3 – Taille de grain.
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Climat H T F ξ hf D50 Type Observations
de houle (cm) (s) (W/m) (cm) (μm) de fond
H39T06h5 3,9 0,66 1,12 0,40 5 412 T42
HinstT066h10 4,1 0,66 1,25 0,39 10 412 T43 instationnaire
HinstT066h10 4,6 0,66 1,58 0,37 10 412 T42 instationnaire
HinstT074h10 5,5 0,74 2,60 0,37 10 412 T43 instationnaire
HinstT074h10 5,5 0,74 2,60 0,37 10 412 T43 instationnaire
HinstT089h10 4,2 0,89 1,77 0,47 10 412 T43 instationnaire
HinstT089h10 4,6 0,89 2,13 0,45 10 412 T42 instationnaire
HinstT084h10 4,2 0,84 1,70 0,46 10 412 T43 instationnaire
HinstT084h10 5,0 0,84 2,41 0,42 10 412 T43 instationnaire
H44T06h10 4,4 0,59 1,2 0,35 10 412 T43
H40T05h10 4,0 0,54 0,9 0,33 10 412 T43
H41T06h10 4,1 0,60 1,1 0,36 10 412 T43
H50T10h10 5,0 0,95 2,6 0,45 10 412 T41
H32T09h10 3,2 0,89 1,0 0,54 10 412 T3
H36T10h10 3,6 0,98 1,4 0,54 10 412 T3
HinstT066h12 4,5 0,66 1,5 0,37 12 412 T43 instationnaire
HinstT066h12 4,9 0,66 1,8 0,36 12 412 T42 instationnaire
HinstT092h12 4,3 0,92 1,9 0,48 12 412 T41 instationnaire
HinstT092h12 4,6 0,92 2,2 0,46 12 412 T41 instationnaire
H41T05h12 4,1 0,53 0,9 0,33 12 412 T43
H47T10h12 4,7 0,95 2,4 0,46 12 412 T41
H30T12h12 3,0 1,16 1,1 0,66 12 412 T1
H33T09h12 3,3 0,90 1,1 0,54 12 412 T3
H36T10h12 3,6 0,98 1,4 0,55 12 412 T41
HinstT066h15 3,7 0,66 1,1 0,42 15 412 T43 instationnaire
HinstT066h15 4,7 0,66 1,6 0,35 15 412 T42 instationnaire
Table A.4 – Hauteur de falaise.
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Climat H T F ξ hf D50 Type Observations
de houle (cm) (s) (W/m) (cm) (μm) de fond
H34T09 3,4 0,89 1,1 0,53 8 412 T3 Am = 0 cm
Am0Tm0
H34T09 8 412 Am = 1 cm
Am1Tm20 Tm = 20 min
H34T09 8 412 Am = 2 cm
Am2Tm20 Tm = 20 min
H46T06 4,6 0,61 1,1 0,53 8 412 T42 Am = 0 cm
Am0Tm0
H46T06 8 412 Am = 1 cm
Am1Tm20 Tm = 20 min
H46T06 8 412 Am = 2 cm
Am2Tm20 Tm = 20 min
HinstT089 3,0-3,2 0,41-0,42 8 412 T41 instationnaire
Am0Tm0 Am = 0 cm
HinstT089 8 412 instationnaire
Am1Tm20 départ :
mont marée montante
Am = 1 cm
Tm = 20 min
HinstT089 8 412 instationnaire
Am1Tm20 départ :
desc marée descendante
Am = 1 cm
Tm = 20 min
HinstT089 8 412 instationnaire
Am1Tm90 Am = 1 cm
Tm = 90 min
Table A.5 – Marée.
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A B S T R A C T
Wave ﬂume experiments have been performed to investigate a sandy cliff recession under
monochromatic wave forcing. We varied the wave climate through the wave energy ﬂux F
and the surf similarity parameter j. The various processes of the cliff erosion cycle are
depicted. The sea bed evolution mostly depends on the surf similarity parameter j. Steep
planar (j > 0.7), gentle planar (0.5 < j < 0.7) and bared (j < 0.5) proﬁles are observed. We
observed different bar dynamics, including steady and unsteady self-sustained oscillating
states. Then we analyze the role of the eroded material on the cliff recession rate. We show
that the cliff recession rate increases with the wave energy ﬂux. Moreover, for a given wave
energy ﬂux, it is larger for a gentle planar proﬁle than for a bared proﬁle. However it is similar
for both a bared proﬁle and a steep planar proﬁle. The cliff recession rate is not a monotonic
function of the cliff height as the type of bottom proﬁle inﬂuences the wave energy at the cliff.
 2011 Acade´mie des sciences. Published by Elsevier Masson SAS. All rights reserved.
R E´ S U M E´
Des expe´riences en canal a` houle ont e´te´ re´alise´es pour e´tudier la re´cession d’une falaise de
sable sous un forc¸age de vagues monochromatiques. Nous avons fait varier le climat de
houle a` travers le ﬂux d’e´nergie de houle F et le parame`tre de similitude de « surf » j. Les
diffe´rents processus du cycle d’e´rosion de falaise sont identiﬁe´s. L’e´volution du fond
de´pend essentiellement du parame`tre de similitude de surf j. Des proﬁls plans a` pente
raide (j > 0,7), plans a` pente douce (0,5 < j < 0,7) et a` barre (j < 0,5) sont observe´s. Nous
avons observe´ diffe´rentes dynamiques des barres, notamment des e´tats stables et des e´tats
oscillants auto-entretenus. Puis nous analysons le roˆle du mate´riau e´rode´ sur la vitesse de
re´cession de falaise. Nous montrons que la vitesse de re´cession de falaise augmente avec le
ﬂux d’e´nergie de houle. De plus, pour un ﬂux d’e´nergie de houle donne´, elle est plus forte
pour un proﬁl plan a` pente douce que pour un proﬁl a` barre. Cependant, elle est semblable
pour un proﬁl a` barre et pour un proﬁl plan a` pente raide. La vitesse de re´cession de falaise
n’est pas une fonction monotone de la hauteur de falaise, puisque le type de proﬁl du fond
inﬂuence l’e´nergie de houle au niveau de la falaise.
 2011 Acade´mie des sciences. Publie´ par Elsevier Masson SAS. Tous droits re´serve´s.
* Corresponding author.
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1. Introduction
The coastlines of the Earth are composed of about 80%
of rocky coasts (Emery and Kuhn, 1982). These coasts are
composed of either consolidated or unconsolidated rocks
such as clay (Collins and Sitar, 2008). It is crucial to be able
to forecast cliff recession rate as a function of the local
forcing parameters and the different underlying physical
mechanisms should be understood. The main factor
controlling cliff erosion is wave attack, but to mention a
few others, tidal cycles (Kanyaya and Trenhaile, 2005),
lithology, and living organisms (Nesteroff and Me´lie`res,
1967) also play a role. In this work, we focus on erosion
controlled by wave attack.
Wave-driven cliff erosion involves several processes.
The wave impact creates a notch (Trenhaile et al., 1998) at
the bottom of the cliff which grows until the weight of the
overlying cliff exceeds the material strength, causing cliff
collapse (e.g. Hampton, 2002; Young and Ashford, 2008).
This collapse is responsible for cliff retreat and sediment
supply to the beach. Then wave-driven collapsed material
transport modiﬁes the sea bed morphology. In turn, wave
dynamics is changed by sea bed proﬁle evolution
(Walkden and Dickson, 2008).
Damgaard and Dong (2004) performed a wet sand cliff
erosion experiment in a wave basin with a constant slope.
The cliff was located on a ﬂat platform. Incident waves
were generated with a wave maker allowing variable wave
incidence. They concluded that the cliff recession rate
exponentially decreases in time for normal waves and
seems to be constant for oblique waves. In addition, the
recession rate increases with wave height and period and
decreases with cliff height.
The aim of the present work is to analyze the cliff
erosion dynamics within scales compatible with laborato-
ry scale because such in situ analysis is made difﬁcult by
the large time scales involved in natural systems. Here, the
time scale considered is of the order of a day and the spatial
scale is metric. We performed experiments in a wave ﬂume
where the wet sand cliff was located upon a constant slope
(Fig. 1). We will introduce experimental set up and
parameters in the next section. Then the self-organization
of the sea bed morphology is studied. Then, the inﬂuence of
the wave properties and sediment supply on cliff recession
rate is analyzed. The results are discussed before conclu-
sions are drawn.
2. Experimental setup/method
In the present work, the experiments were carried out
in a 5 m-long, 14 cm-wide and 25 cm-high wave ﬂume
where only normal incident waves are allowed (Fig. 1). The
ﬂume is equipped with a ﬂap wave paddle producing
monochromatic waves with a height up to 5 cm and
periods between 0.5 s and 2 s. The offshore water depth is
d = 15 cm. A hard nearshore slope of tan(b) = 1/10 is used.
The wet sand cliff is built on the slope (Fig. 1) with a cliff
length Lc = 40 cm. The cliff height h is measured from the
free surface at rest to the cliff top. Calcite sand with a
median grain diameter d50 = 0.41 mm and a density
rs = 2.76 g/cm
3 (fall velocity in water of ws = 5.45 cm/s) is
used. After a cliff drainage of about 2 h, the ﬂume is ﬁlled
up to d = 15 cm. The bottom of the cliff is submerged and an
initial notch appears during the ﬁlling of the tank. Then, the
wave maker is activated.
Free surface position is measured by three capacitive
probes (100 Hz sampling) located offshore (Fig. 1). Two PCO
2000 cameras have been used, one on the side of the ﬂume
(with a ﬁeld of view 1 m  25 cm) (Fig. 3c and 3d) to detect
the water free surface and the bed and cliff positions, the
other one above the ﬂume (with a ﬁeld of view
40 cm  15 cm) to measure the cliff top position. At the
beginning of each experiment (for 4 h), the video sampling
rate is close to the wave frequency as the system dynamics is
fast. Then the sampling rate is decreased to about 1/10 of this
frequency until the end of the experiment. From video
records, the free surface and the bed positions are measured.
The monochromatic wave climate is characterized by
two parameters, the surf similarity parameter j and the
incident wave energy ﬂux F which are written:
j ¼ tan bð Þﬃﬃﬃﬃﬃﬃﬃﬃ
H=L
p (1)
F ¼ E:cG (2)
with E the linear wave energy density E = 1/8 r g H2, where
r is the water density and g is the gravity acceleration, and
cG the corresponding group velocity. Tan(b) is the bottom
slope, H the wave height, L the wave length.
Cliff erosion rate and bed evolution are studied as a
function of incident wave energy, wave shape and cliff
height. The conditions of experiments carried out are
shown in Table 1.
3. Results
At the beginning of the experiments, cliff retreat is very
fast and collapsed sediment quickly creates a sandy
platform on the slope. In case 1 (reference experiment),
the sea bed morphology rapidly evolves to a bared proﬁle
and plunging breaking waves are observed. Afterwards,
the sand cliff recession rate decreases towards a steady
proﬁle (Fig. 2).
Fig. 1. Experimental device.
Fig. 1. Dispositif expe´rimental.
B. Caplain et al. / C. R. Geoscience 343 (2011) 471–477472
3.1. Bottom morphology
The inﬂuence of the wave parameters (F, j) (Fig. 3a) on
the sea bed morphology is studied with a series of
experiments carried out with the same cliff height
hc = 8 cm. Three different types of sea bed morphology
are distinguished depending more on j rather than on F
(Fig. 3):
 Planar and steep proﬁles for j greater than 0.7 (Fig. 3b).
Waves break only when interacting with the backwash at
the outward edge of the platform.
 Planar and gentle proﬁles for j between 0.5 and 0.7
(Fig. 3c). Waves break above the outward edge of the
platform. Spilling breakers are observed.
 Bared proﬁles for j less than 0.5 (Fig. 3d). We observed
either one (case 2) or two (outer and inner) sandbars
(cases 1-A, 1-B, 1-C, 1-D, 3 and 4) depending on F.
Breaking waves are of plunging type located above the
outer sandbar.
Most of the observed proﬁles reach a steady state (see
Fig. 2, for example). However, some cases evolve towards
an unsteady state. For example, case 3 (F, j) = (1.89, 0.38)
characterized by a bared proﬁle at high energy ﬂux shows a
self-sustained sandbar oscillation (Fig. 4a). After some time
(7 h 30 min), sandbars begin to migrate, landward for the
outer bar and seaward for the inner bar (Fig. 5). This
migration lasts for about 80 min. The return motion is
faster and lasts for only 20 min. Then, the system becomes
stable again for about 1 h, before another oscillation starts.
In sum, the oscillation period is about 2 h 30 min. Outer
and inner sandbar excursions are about 16 and 5 cm,
respectively. Another case of a self-sustained sandbar
oscillation is observed for a higher cliff (hc = 10 cm) with a
lower wave energy ﬂux ([F, j] = [1.27, 0.39] close to the
case 1-A). The system dynamics is somehow different as
bar oscillations are in phase and symmetric and the
oscillation frequency is higher than in the previous case
(with a period of about 30 min) but the amplitudes are
approximately the same (Fig. 4b).
3.2. Cliff recession rate
We study the cliff recession rate as a function of the
wave parameters (F, j) and then as a function of the
sediment supply. We see on Fig. 6 that for a set of four
different realizations of the same case in the (F, j) plan
(cases 1-A, 1-B, 1-C, 1-D) and despite the fact that the
collapse events are different, the ﬁnal cliff positions are
very close. The variability in ﬁnal cliff position is close to
the variability of F for the various experiments (about 10%).
We thus conclude that the cliff recession dynamics is
reproducible in our experiment. The cliff recession rate
increases for increasing wave energy ﬂux (Fig. 6a) as
observed by Damgaard and Dong (2004). For a given
energy ﬂux, we changed the surf similarity parameter, and
thus the sea bed morphology. Cliff recession is larger for a
gentle planar proﬁle (case 5: 0.5 < j < 0.7) than for a bared
proﬁle (case 1-A: j < 0.5) (Fig. 6b). The ﬁnal cliff position is
the same for both a bared proﬁle (case 2: j < 0.5) and a
steep planar proﬁle (case 8: j > 0.7) (Fig. 6b).
The inﬂuence of sediment supply in the system is















1-A 0.38 1.23 8 1.14 9
1-B 0.39 1.17 8 1.10 8
1-C 0.40 1.14 8 1.09 11
1-D 0.40 1.09 8 1.07 10
2 0.39 0.71 8 1.05 6
3 0.38 1.89 8 1.22 12
4 0.46 1.63 8 0.89 11
5 0.55 1.23 8 0.58 18
6 0.56 1.04 8 0.53 12
7 0.56 0.88 8 0.63 12
8 0.79 0.73 8 0.34 34
1–5 0.40 1.12 5 1.07 9
1–10 0.39 1.27 10 0.97 14
6–10 0.54 1.04 10 0.66 9
Fig. 2. Spatial and temporal evolution of sea bed morphology for case 1-
A; color scale represents the bottom elevation (in cm).
Fig. 2. E´volution spatiale et temporelle de la morphologie du fond pour le
cas 1-A ; l’e´chelle de couleur repre´sente l’e´le´vation du fond (en cm).
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(i) the periodic removal of the sandbar;
(ii) the variation of the cliff height.
During a test where a bared proﬁle develops (case 1:
F = 1.19, j = 0.39), we removed the outer bar a couple of
minutes after each cliff collapse (Fig. 7). Comparing to the
experiment with the same wave parameters but without
sandbar removal (Fig. 8), it appears that the cliff retreat is
more important when the sandbar is removed, featuring an
almost constant recession rate.
The sediment supply in the system is also controlled
by cliff height. For approximately the same wave climate
(case 1), we performed experiments for three different
cliff heights (hc = 5, 8 and 10 cm). Fig. 9 shows that the
total number of collapse events decreases with cliff
height whereas average depth of a collapse event
increases, and therefore average volume of a collapse
event increases. Similarly to Damgaard and Dong (2004),
we observed that for steady bared proﬁles the cliff
recession rate decreases with increasing cliff height
(5cm-high and 8 cm-high cliffs, Fig. 10). In addition, the
same conclusion is reached for gentle planar proﬁles
(case 6; hc = 8 and 10 cm).
Fig. 3. (a) Studied waves regimes in the (F, j) plane; symbols represent the sea bed proﬁle type: steep planar (triangles) or gentle (circles) planar proﬁles and
bared proﬁles (squares). Examples of side views for each type of proﬁles are (b), (c) and (d), respectively.
Fig. 3. (a) Re´gimes de houle e´tudie´s dans le plan (F, j) ; les symboles repre´sentent le type de proﬁl du fond : les proﬁls plans a` pente raide (triangles) ou a`
pente douce (cercles) et les proﬁls a` barre (carre´s). Exemples de vues de coˆte´ pour chaque type de proﬁl en (b), (c) et (d), respectivement.
Fig. 5. Sea bed morphology for case 3 at about 7 h (grey dotted line) and at
about 9 h (black full line) (Fig. 4a).
Fig. 5. Morphologie du fond pour le cas 3 a` environ 7 h (ligne pointille´e
grise) et a` environ 9 h (ligne pleine noire) (Fig. 4a).
Fig. 4. Same as Fig. 2 for: (a) (F, j) = (1.89, 0.38), hc = 8 cm (case 3) and (b) (F, j) = (1.27, 0.39), hc = 10 cm (bared proﬁles); color scale represents the bottom
and cliff elevation (in cm). Black lines indicate the proﬁles plotted in Fig. 5.
Fig. 4. Idem Fig. 2 pour : (a) (F, j) = (1.89, 0.38), hc = 8 cm (cas 3) et (b) (F, j) = (1.27, 0.39), hc = 10 cm (proﬁls a` barre) ; l’e´chelle de couleur repre´sente
l’e´le´vation du fond et de la falaise (en cm). Les lignes noires indiquent les proﬁls reporte´s sur la Fig. 5.
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We observe, however, that for bared proﬁles the cliff
recession rate is larger for hc = 10 cm than for hc = 8 cm
(Fig. 10) so that cliff retreat rate is not a monotonic
function of cliff height. We should observe however that,
the experiment with hc = 10 cm is characterized by a self-
sustained sandbar oscillation, unlike other two experi-
ments.
We conclude that, as far as the bed morphology is
steady, the cliff recession rate diminishes for increasing
cliff height.
4. Discussion
We classiﬁed the different types of bed morphology as a
function of wave climate. We observed three types of
bottom proﬁles, planar proﬁles with either steep or gentle
slope and bared proﬁles which mostly depend on surf
similarity parameter value, i.e. on the type of wave
breaking. The wave energy ﬂux does not seem to inﬂuence
Fig. 7. Same as Fig. 2, for the case 1 with sandbar removal.
Fig. 7. Idem Fig. 2, pour le cas 1, avec pre´le`vement de la barre de sable.
Fig. 9. Histogram of collapse depth for different cliff height (a): (F,
j) = (1.12, 0.40), hc = 5 cm; (b): (F, j) = (1.09, 0.40), hc = 8 cm (case 1-B); (c):
(F, j) = (1.27, 0.39), hc = 10 cm. Total number of collapse events: (a) 30; (b)
9; (c) 6. Average collapse depth: (a) 0.9 cm; (b) 2.6 cm; (c) 4.1 cm.
Fig. 9. Histogramme de la profondeur d’effondrement pour diffe´rentes
hauteur de falaise (a) : (F, j) = (1.12, 0.40), hc = 5 cm ; (b) (F, j) = (1.09,
0.40), hc = 8 cm (cas 1-B) ; (c) : (F, j) = (1.27, 0.39), hc = 10 cm. Nombre total
d’effondrements : (a) 30 ; (b) 9 ; (c) 6. Profondeur moyenne
d’effondrement : (a) 0.9 cm ; (b) 2.6 cm ; (c) 4.1 cm.
Fig. 6. Time evolution of cliff position for (a) different wave energy ﬂuxes
and (b) different surf similarity parameters. Initial cliff position is
Lc = 40 cm.
Fig. 6. E´volution temporelle de la position de la falaise pour (a) diffe´rents
ﬂux d’e´nergie de houle et (b) diffe´rents parame`tres de similitude de surf.
La position initiale de la falaise est Lc = 40 cm.
Fig. 8. Evolution of cliff position with and without sand bar removal. Cliff
position is initially at Lc = 40 cm.
Fig. 8. E´volution de la position de falaise avec et sans pre´le`vement de la
barre de sable. La position de la falaise est initialement a` Lc = 40 cm.
Fig. 10. Evolution of cliff position for three different cliff heights. Cliff
position is initially at Lc = 40 cm.
Fig. 10. E´volution de la position de falaise pour trois diffe´rentes hauteurs
de falaise. La position de la falaise est initialement a` Lc = 40 cm.
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much the type of bed morphology (Fig. 3) but only the
characteristic length and position of the morphological
features.
Beach proﬁles classiﬁcation has been proposed in the
literature based on the Dean number value (Wright and
Short, 1984). Here, we deﬁne the Dean number V with




As we use a single grain diameter in our experiments, V
evolves similarly as j. It means that the bottom
morphology depends mainly on the Dean number as
observed by Wright and Short (1984). Steep planar proﬁles
are thus observed for V < 0.4, gentle planar proﬁles for
0.4 < V < 0.8 and bared proﬁles for V > 0.8 (Table 1). This
dependency of bottom morphology on Dean number is
qualitatively similar to those of Wright and Short (1984),
although the boundary values are not similar which may
be explained by the different deﬁnition of the Dean
number, ours expected to have smaller values than the one
of Wright and Short (1984).
Most of the bottom proﬁles reached a steady state.
Steady proﬁles have been previously obtained in laborato-
ry experiments (Grasso et al., 2009; Kamalinezhad, 2004;
Wang and Kraus, 2005). Sandbar migrates onshore for
moderate waves conditions and offshore for very energetic
waves conditions (Gallagher et al., 1998; Ruessink et al.,
2003). Such migrations have been observed in laboratory
experiments (Grasso et al., 2009; Hoyng, 2008), and in
nature (Certain and Barusseau, 2005). Moreover, unsteady
states have been observed for bared proﬁles at high wave
energy ﬂuxes. To our knowledge, sandbar oscillations have
never been reported for a constant wave forcing.
The cliff recession rate has been studied as a function of
wave forcing. We observed that it increases for increasing
wave energy ﬂux. However, there is no clear tendency of
the inﬂuence of the surf similarity parameter on the cliff
recession rate due to different types of sea bed morpholo-
gy. The sea bed morphology appears as of primary
importance on cliff recession control. Interestingly, using
numerical models Dickson et al. (2007) reach the same
kind of conclusion that is cliff recession is moderately
affected by wave change and strongly affected by the
beach/platform morphology.
A periodic removal of the sandbar leads to a constant
cliff recession rate. This result is similar to Damgaard and
Dong (2004)’s observations for oblique waves leading to a
constant recession rate, in a system where the sediment is
removed by transportation by the longshore current. For
different cliff heights, we observed the volume of collapse
events increases for increasing cliff height, and cliff
recession rate is more important for small cliffs provided
that the bottom morphology is steady. For the two stable
sandbar cases (case 1: hc = 5 and 8 cm), the ﬁnal eroded
volumes are very close whereas the ﬁnal eroded volume is
more important for the unstable proﬁle (hc = 10 cm). These
ﬁndings may indicate that the bed proﬁle destabilization
could be related to the crossing of a threshold value for the
eroded volume of cliff material. In addition it might show
that the eroded volume for stable cases is almost
independent on cliff height.
If we consider the cliff erosional process as an analogue
to a beach nourishment plan, the results from our
experiments may show that an increase of the sand
nourishment volume will result in a decrease of beach
erosion up to a certain amount of ﬁlled sand as the bed
proﬁle may become unstable and thus lead to a larger
erosion at the end.
5. Conclusions
Wet sand cliff erosion by regular waves has been
investigated in an experimental wave ﬂume. Our results
show that the type of self-organized sand bed morphology
depends mainly on the surf similarity parameter. Steep
planar proﬁles are observed for j > 0.7, gentle planar
proﬁles for 0.5 < j < 0.7 and bared proﬁles for j < 0.5. For
bared proﬁles, we either observed steady or unsteady
states in which the sandbars positions oscillate in the
cross-shore direction.
The cliff recession rate depends mostly on the self-
organized sea bed morphology. The cliff recession rate
increases with the wave energy ﬂux and is larger for a
gentle planar proﬁle than for a bared proﬁle with the same
wave energy ﬂux. However, it appears to be similar for
both bared and steep planar proﬁles with a constant wave
energy ﬂux. Thus, the sea bed morphology considerably
inﬂuences the hydrodynamics and therefore the cliff
recession. We have shown that the sediment supply plays
an important role on cliff recession giving some insights
into nourishment strategies.
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